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Large classificasion Small classification
Mechanical weathering Unloading, Thermal weathering, wet-dry weathering, Frost weathering, Salt weathering
Chemical weathering Hydrolysis, Solution, Hydration, Oxidation
Biological weathering −
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2.2 凍結融解による風化基岩の間隙構造変化に関する先行研究 
 
堤ら 3)は 2005 年 2 月 11 日から 14 日に，田上山地の風化花崗岩質の裸地斜面において，凍結融解時の風化










間と沈下が始まった瞬間を示す。図 2.2b)の 2 月 12 日深夜 0 時から正午にかけての変位を見ると，地表面温
度が 0ºC 以下になってしばらく経過した後に風化基岩面が上昇し始め，最大で 1 mm 程度の上昇があったこ
とが分かる。その後，地表面温度が上昇して 0ºC に達したと同時に変位は負に転じ，沈下が始まっている。
さらに，地表面温度が高くなると沈下量が大きくなり，最大沈下量は約 5 mm と，上昇前よりも 4 mm ほど風
化基岩面は沈下している。2 月 13 日深夜 0 時から正午にかけての変位の時系列変化を見ても，絶対量は異な





膨張が顕著になるものと推察される。風化基岩面が 2 月 12 日深夜から正午にかけては約 4 mm，2 月 13 日深
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図 2.1 鋼棒を応用した風化基岩面変位計の概要 3) 
 











田上山地の観測対象裸地斜面は滋賀県南部に位置する（図 2.3，図 2.4）。標高は約 420 m，東経 135.97º，
北緯 34.93 º で，斜面の向きは北西である。勾配は約 30º ~ 45º である。地質は風化の進んだ花崗岩であり，や
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図 2.4 田上山地の裸地斜面 
 
図 2.5 土砂採取箱，カメラおよび照明の設置状況と観測対象範囲： 
       a)全景，b)プロット 1の観測対象範囲，c)プロット 2の観測対象範囲 
 
の計測を行った。計測にはデータロガー内蔵サーミスタ（Campbell 社製 CR1000，分解能 0.01ºC，誤差± 0.3ºC），
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より捕捉・回収する形とした（図 2.5）。田上山地の裸地斜面では 2 つのプロットを設けた。いずれのプロッ
トでも，凍結融解による土砂生産現象が見られる時期の前に，移植ごてで斜面表面に堆積している土砂を除
去し，風化基岩面を露出させた。これは既に斜面表面に堆積している土砂と，凍結融解により発生する土砂
を区別するためである。図 2.5b)，図 2.5c)にそれぞれプロット 1 とプロット 2 の観測対象範囲を示す。画像
解析より，プロット 1，プロット 2 の面積はそれぞれ 2798 cm2，2567 cm2である。 
 生産土砂の回収は，凍結融解が活発になる時期より少し前の 2011 年 2 月 13 日より開始した。生産された
土砂は自重や雨滴衝突，風によって自然に流下させ，流出のタイミングや量を明らかにできるようにした。
土砂採取箱に溜まった土砂は原則 1 ヶ月ごとに回収した。 
d) 現象の撮影 
 凍結融解による風化基岩の土砂化のタイミングや規模を確認するため，インターバルカメラ（Brinno 社製 
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図 2.8 ポテンショメータとデータロガーの接続図 
 
は，仕様では 8 時間であるものの，実際には日射量不足が影響し，最大 2，3 時間であった。従って，夜間の







変位計は，ダイヤルゲージ（Mitsutoyo 社製 3060S-19，測定範囲 0 ~ 8 cm，分解能 0.001 mm，誤差± 0.045 mm，
反力 最大 3 N）とポテンショメータ（緑測器社製 LP-100FJ，測定範囲 0 ~ 10 cm，分解能 0.01 mm，誤差± 0.34 
mm，反力 最大 1 N）を応用したものである（図 2.6）。どちらも直線的に動く棒部材を有し，棒部材の先端
を地表面に接地して変位を計測する仕組みとなっている。ただし，計測器の自重や棒部材の反力が計測の妨
げとなるので，棒部材先端の接地部にエポキシパテで作った 1.5 cm 角の立方体を取り付け，接地面積を増加
させる処置を施した（図 2.6）。ダイヤルゲージは棒部材の変位量を目盛盤と指針で示す仕組みであるため，
目盛を所定の時間間隔でインターバル撮影することで変位の時間変化を記録した（図 2.7）。 
ポテンショメータは，変位量と比例関係にある可変抵抗器（0 ~ 1 kΩ）を内蔵しているので，ポテンショメ
ータに電圧をかければ，変位量を電圧の変化として捉えることができる。よって電圧値の変化をデータロガ
ーで記録するようにした。ポテンショメータとデータロガーの接続図を図 2.8 に示す。ポテンショメータは
抵抗値が 0 ~ 1 kΩの範囲で変化する可変抵抗器とも言えるので，図 2.8ではポテンショメータを可変抵抗器
して表示している。 
ポテンショメータにかける電圧は 12 V とした。これはデータロガーから供給される電圧である。ただし，
ポテンショメータ自体には 1 mA 以上の電流が流れると壊れるため，120 kΩの抵抗器をポテンショメータと
直列でつなぎ，流れる電流を最大 0.1 mA（=103 ×12 V / (12×103 Ω + 0×103 Ω)）とした。そうすると，ポテンシ
ョメータから出力される電圧 Eout1 [ V ]は最大で 0.1 V（=0.1×10−3 A× 1.0×103 Ω）となる。従って，棒部材の変
位による電圧値の変化は 0.0 V~ 0.1 V と微小な電圧となる。ここで問題が生じる。それは，棒部材が 0.01 mm
変化したときの電圧値の変化量はわずか 1×10−5V となるので，測定値がノイズの影響を大きく受ける可能性
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   




 日射量は日射計（Campbell 社製 LI200X，分解能 0.1 W / m2 ，誤差± 3%）を用いて下向き日射量 S↓ [ W / m2 ]
を計測した。また，田上山地の裸地斜面では，S↓と上向き日射量 S↑ [ W / m2 ]を放射計（Campbell 社製 CNR1
分解能 0.1 W / m2 ，誤差± 0.4%）を用いて計測した。いずれの計測器も，センサ部分が鉛直上向きあるいは
鉛直下向きになるように設置した。 
g) 長波放射量 
 長波放射量の計測には Campbell 社製 CNR1（分解能 0.1 W / m2 ，誤差± 0.4 %）を使用し，これにより下
向き長波放射 L↓ [ W / m2 ]と上向き長波放射 L↑ [ W / m2 ]を計測した。センサ部分が鉛直上向きあるいは鉛直
下向きになるように設置した。 
h) 風速 
 風速については風速計（Campbell 社製 03101 R.M. Young Wind Sentry Anemometer，分解能 0.001 m / s ，誤
差± 0.5 m / s）を用いて計測した。 
i) 比湿 







 まさ土は，裸地斜面に堆積していた土層に採土円筒を打ち込んで採取した。採土円筒の高さ 5 cm に対し，




岩面を露出させたとき，風化基岩面から垂直方向に深さ 1 cm 程度の基岩とした。土砂化直前の風化花崗岩は
非常に強度が低く，わずかな衝撃で間隙構造が変形してしまう。そこで，間隙構造を維持するために，風化
基岩面から約 1 cm 程度までゼラチンを浸透させ，固化させた。ゼラチンが固化した後，採土円筒を打ち込ん
で風化花崗岩を採取した。図 2.9 にゼラチンで固めた状態での土砂化直前の風化花崗岩を示す。ゼラチンで
固化することにより，採取前とほぼ同じ構造で取り出すことができている。 
風化基岩面から深さ 1 cm までの風化花崗岩を採取する場合，予め裸地斜面上にて縦約 20 cm，横約 20 cm
の四辺形を決め，これを採取範囲とした。そして，その四辺形の辺に沿ってペグとハンマーを用いて裸地斜
面の垂直方向に約 10 cm 削り，岩塊を表出させた（図 2.10a）。続いて，その岩塊の底面にペグをハンマーで
打ち込んでいくつかの穴を設け，スコップを底面に差し入れて岩塊を母岩から分離した（図 2.10b）。  
(2.1) 
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図 2.9 土砂化直前の風化花崗岩をゼラチンで固化した状態 
 
図 2.10 風化花崗岩のサンプリングの様子 
 
図 2.11 整形後の風化花崗岩サンプル 
 






定のほか，間隙径分布を得るための pF 試験にも用いる。一般に，pF 試験は土を対象とした試験であるため，
風化基岩について試験を行う場合，サンプルの作成にあたって土とは異なる方法をとる必要がある。重要な
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まさ土の体積 V [ cm3 ]は，底面積 Ba [ cm2 ]を採土円筒の内径から算出される面積に等しいとし，それに高
さの 3 cm を乗じて求めた。続いて，飽和質量 msat [ g ]と絶乾質量 mdry [ g ]を測定し，水の密度w [ g / cm3 ]を








なお，水の密度wは 1.0 g / cm3とした。ガウスの誤差伝播の法則より，間隙率の測定誤差は± 0.01 であった。 
土砂化直前の風化花崗岩については，サンプル高さが約 1 cm で，かつ上面及び底面の凸凹が著しく，強度
も低いため，石英砂を用いた測定方法を開発した。まず，採土円筒と風化花崗岩サンプル，ゼラチンの合計
質量 mss1 [ g ]を測定した（図 2.13a）。次に，採土円筒とサンプルとの隙間に石英砂を締め固めながら充填し，
その時の全質量 mss2 [ g ]を測定した（図 2.13b）。また，これとは別に，空の採土円筒に石英砂を締め固めな
がら充填したときの石英砂の質量 mq [ g ]を測定し，これを採土円筒の体積 Vs [ cm3 ]で除して石英砂の乾燥密





そして質量差 mss2− mss1を石英砂の乾燥密度qで除して石英砂の全体積 Vq [ cm3 ]を算出し，石英砂の全体積





12   
qs VVV   
土砂化直前の風化花崗岩の間隙体積 Vpoは，まず，温水を加えながら試料を加熱してゼラチンを除去する作業
を行い，ゼラチンがほぼ除去された後，飽和質量 msat と絶乾質量 mdry を測定し，その差とした。ガウスの誤
差伝播の法則より，間隙率の測定誤差は± 0.04 であった。 
風化花崗岩については，まず整形した円柱形サンプルの底面をデジタルカメラで撮影し，画像解析により
底面積を求めた。サンプルの高さは定規で 3 回測定を行い，その平均値とした。そして底面積と高さの積を
風化花崗岩サンプルの体積 V とした。間隙の体積 Vpoは，飽和質量 msatと絶乾質量 mdryを測定し，その差から
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図 2.13 土砂化直前の風化花崗岩の体積測定における概要図 
 
図 2.14 pF 試験器 
 
図 2.15 石英砂の水分特性曲線 7) 
 
(5) 間隙径分布の導出方法 
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a) pF 試験の方法と水分特性曲線の導出方法 
pF 試験には圧力水頭の測定範囲に応じて吸引法，加圧板法，サイクロメータ法，蒸気圧法等があるが，こ
こではその中の 1 つである加圧板法を採用して試験を行うこととした。試験器には大起理科工業株式会社製 
DIK-3423 を用いた（図 2.14）。 
 サンプルは，2.3.1(3)で述べた，風化花崗岩サンプルおよびまさ土サンプルを用いた。土砂化直前の風化
花崗岩は強度が低く，測定が困難であったため実施しなかった。 









ルについても pF 試験を行った。石英砂からの排水量については，Katsura et al.7)が求めている石英砂の水分特
性曲線（図 2.15）から，石英砂中心部の圧力水頭q, i ( 1 ≤ i ≤ 8 )に対応する含水率を求め，詰めた石英砂の体
積に乗じて求めることとした。石英砂中心部の圧力水頭q, i の算出方法は後述する。なお，図 2.15に示して
ある圧力水頭の幾何平均m [ m ]，標準偏差 [ − ]は，後述する式(2.16)で用いるパラメータである。r は残留
体積含水率であり，水分移動に寄与しない微小な間隙の存在割合を表す。 
試験器内の空気圧と大気圧の差 Pc,i [ Pa ] ( 1 ≤ i ≤ 8 )は 8 段階とし，水頭表示，つまり水の密度wと重力加
速度 g の積で除した値 Pc,i / wg ( = c,i [ m ])で示すと，c,1 = 10 cm，c,2 = 20 cm，c,3 = 30 cm，c,4 = 50 cm，
c,5 = 70 cm，c,6 = 100 cm，c,7 = 200 cm，c,8 = 500 cm で試験を行った。試験の手順は以下の通りである：
1) pF 試験器内にあるポーラス板を飽和させる，2) ポーラス板の上にサンプルを置き密着させる，3) 試験器
内の空気圧と大気圧の差 icP , を所定の値に設定する，4) 試験器内の空気圧と大気圧の差 icP , を所定の時間かけ
てサンプルに作用させる，5) サンプルを取り出した直後の質量 im ,pF を測定し，測定後に再度，飽和させる，
6) 試験器内の空気圧と大気圧の差 icP , を次の段階の値に変えて 1) ~5)を繰り返し行う。 
風化花崗岩およびまさ土サンプル中心部における，各圧力段階に対応する圧力水頭i [ m ]の算出方法を述
べる。通常，pF 試験で使用するサンプルの高さは 5 cm であり，このサンプルの中心部における圧力水頭は，
試験器内の空気圧と大気圧の差を水頭表示したものc,i に−1 を乗じたものとして得られる。ただし，これは
サンプル中心部がポーラス板上面から 2.5 cm の位置にあり，その高さが図 2.16 に示すように，ポーラス板
とチューブを介して接続する排水管の高さと一致しているためにできる処置である。圧力水頭は，この配水
管の位置を基準にして測るため，配水管の高さと異なる位置の圧力水頭は，その差分だけ補正する必要があ
る。例えば，配水管中心部の位置より hx [ m ]だけ低い位置の圧力水頭は，−c,i よりも hxだけ大きく，反対に
hx だけ高い位置の圧力水頭は，−c,i よりも hxだけ小さい。従って，高さ hs [ m ]の風化花崗岩サンプル中心部
における，各圧力段階に対応する圧力水頭 i は，石英砂を高さ hq[ cm ]だけ底部に詰めていることから 
qsici hh  2/5.21 ,  
によって求めることができる。まさ土サンプルについては，これも高さを hs とすると，式(2.6)で，詰めた石
英砂の高さ hq = 0.0 cm と置いて計算すれば得られる。なお，詰めた石英砂の高さ hqは，詰めた石英砂の質量
と石英砂の乾燥密度q，サンプル底部の面積 Ba [ cm2 ]から 
(2.6) 
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図 2.16 pF 試験の概要 
 
図 2.17 飽和および不飽和状態における間隙水の充填 
 
aqqq Bmh   
で求めた。サンプル底部に詰めた石英砂の中心部における，各圧力段階に対応する圧力水頭q,i も式(2.6)と
同様に算出でき， 
2/5.21 ,, qiciq h   
で求めることができる。 
サンプル全体の体積 V，サンプルの絶乾質量 mdry は間隙率の測定の際に求まっているので，各圧力段階に
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りと仮定する。この仮定では，土壌や風化基岩の間隙構造は図 2.17に示すようになる。そして，不飽和の場
合，水は円管の毛管力によって吸い上げられると考える。円管の毛管力は，水頭表示では圧力水頭 ( < 0 m )
に等しく，圧力水頭 は間隙径 r と式(2.10)で関係づけられる 8)； 
Ar   
これは円管内に毛管力によって吸い上げられた水柱の重さと，円管に沿って働く表面張力との力のつり合い
式を立てることにより求めることができる。なお，A は表面張力，接触角，水の密度，重力加速度により決




する。まず，水面下では，飽和状態(  ≥ 0 m )であるので，全ての間隙に水が充填され，含水率 は間隙率 n 
に等しい。しかし，土壌や風化基岩の，地下水面より上方部分は，不飽和状態(  < 0 m )となるために，毛管
力の小さな間隙，つまり径の大きな間隙から順に水が抜け，含水率が次第に小さくなる（図 2.17）。これは，
水面から上方に離れるほど，水で満たされる最大間隙径が小さくなることを示している。より正確に言うと，
水面から上方に z だけ離れた位置では，水分移動が無い場合，間隙水の圧力水頭 が位置水頭 z を打ち消す
だけの値（− z ）となるまで，水で満たされている最大間隙径が小さくなる。 
以上より，土壌や風化基岩が不飽和状態で，かつ圧力水頭がある値A ( < 0 m )のとき，水は間隙径が rA ( = 
− A /  )以下の間隙に充填されていることが分かった（図 2.17）。次に，この知見を応用して，水分特性曲
線 （ − 曲線）から間隙径分布に変換する手順を述べる。土壌や風化基岩が不飽和状態で，かつ圧力水頭
がある値A ( < 0 m )の場合を想定する。すると，含水率は，水は間隙径が rA ( = − A /  )以下の間隙に充填
されていることから，間隙径分布を  rg0 とおくと 
  Ar rr rrgn0 0 d)( ＝  
で表すことができる。  drrgn r )(0 は，単位体積の土壌あるいは風化基岩において，間隙径 r ~ r + dr の間隙









水分特性曲線の実験値（i − i関係）を用いて，間隙径分布は 



















図 2.18a)は 2011 年 2 月 13 日から 3 月 19 日に観測された，田上山地の裸地斜面のプロット 1 における気温
と地表面下 0.5 cm，および 10 cm 地点における温度の時系列変化を，図 2.18b)はポテンショメータにより計
測し，設置時を基準とした地表面変位の時系列変化を示す。図 2.19は，プロット 2 における，地表面変位の
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図 2.18 田上山地の裸地斜面における凍結融解による地表面変位（Plot1, 2011/2/13～3/19）： 
a)気温と地表面下 0.5 cm および 10 cm 地点での温度， 
b)ポテンショメータにより測定した地表面変位 
 
地表面下 0.5 cm，および 10 cm 地点における温度変化を，図 2.19b)はポテンショメータにより計測し，設置
時を基準とした地表面の変位を示す。図中の青い点線は地表面下 0.5 cm 地点における温度が 0ºC を下回った
時を，赤い点線は同地点の温度が 0ºC を上回った時を示す。ポテンショメータの変位が正のとき，地表面が
上昇，負のときは下降したことを示す。 
プロット 1 では（図 2.18），地表面下 0.5 cm 地点の温度が 0ºC を跨いだのは 2011 年 2 月 13 日 ~ 2 月 14 日
にかけての 1 回のみである。このときの地表面変位の測定結果を見ると，地表面が上昇および下降している
ことが分かる（図 2.18b）。これは間隙水の凍結膨張あるいは霜柱の発生に起因するものと思われる。しかし
ながら，地表面下 0.5 cm 地点の温度が 0ºC を下回らなくても，2 月 16 日 ~ 2 月 17 日，2 月 19 日 ~ 2 月 20




プロット 2 における地表面下 0.5 cm 地点の温度の時系列変化をみると，2011 年 2 月 13 日 ~ 3 月 19 日にか
けては 18 回，0 ºC を跨いでいる（図 2.19a）。このときの地表面変位を見ると（図 2.19b），大きな上昇・下
降があることが分かる。これは，間隙水の凍結膨張もしくは霜柱の発生による風化基岩の破壊，風化基岩の
土砂化が発生しているためと推測される。ただし例外もあり，3 月 13 日の深夜 0 時には地表面下 0.5 cm 地点
の温度が 0 ºC を下回るものの，地表面変位量はわずかである。また，2 月 26 日 ~ 3 月 1 日と，3 月 14 日 ~ 3
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図 2.19 田上山地の裸地斜面における凍結融解による地表面変位（Plot2, 2011/2/13～3/19）： 
a)気温と地表面下 0.5 cm および 10 cm 地点での温度， 
b)ポテンショメータにより測定した地表面変位  
 
プロット 2 では地表面下 0.5 cm 地点の温度変化と地表面変位の関係が良く対応しているので，もう少し詳
しく見てみる。まず，特徴的な点として地表面変位の上昇量と下降量の大小関係が挙げられる。例えば 2 月
18 日から 2 月 20 日における地表面変位量を見ると，上昇量の方が下降量よりも大きく，反対に 2 月 21 日に
おける地表面変位量を見ると，下降量の方が大きい。上昇量の方が大きいのは，間隙水の凍結膨張によって
風化花崗岩の構造が破壊され，間隙率が増加しているためと考えられる。下降量の方が大きいのは，風化花
崗岩の土砂化が発生し，発生した土砂の締め固めによるものと考えられる。また，3 月 3 日の午前 0 時から 3
月 9日の正午の期間での地表面変位を見ると，3月 3日の午後 4時から 3月 4日の午前 10時までの間に約 9 mm
の大きな上昇が見られ，その後から 3 月 9 日の正午までの数日間で徐々に下降していく現象が見られる。こ
れは凍結融解によって比較的多くの土砂が生産され，その土砂が徐々に締め固まったためと考えられる。 
さらに，2 月 13 日から 2 月 17 日にかけてと，2 月 18 日から 2 月 20 日にかけての地表面変位を比較すると，
地表面の上昇の形態が異なることが分かる。2 月 13 日から 2 月 17 日にかけては，地表面下 0.5 cm 地点の温
度が 0 ºC を下回ると同時に地表面の上昇が始まっており，上昇量は最大でも約 3 mm 程度である。一方，2
月 18 日から 2 月 20 日にかけては，地表面下 0.5 cm 地点の温度が 0 ºC を下回ってからしばらく経過した後に
急激な上昇が始まり，上昇量は最大で 6 mm と比較的大きい。まず，地表面の上昇量が異なる原因について
であるが，地表面下 0.5 cm 地点の温度が 0 ºC を下回る時間，温度の下限値は，両期間においてほぼ同様であ
ることから，温度の観点からは説明できない。これはむしろ，風化基岩の強度が 2 月 17 日を境に低下したた
めと考えられる。つまり，2 月 13 日から 2 月 17 日にかけては，間隙水の凍結膨張に対する抵抗力が大きい
ために間隙の増加量が小さく，よって地表面の上昇量が小さい。しかし，2 月 18 日以降では，2 月 13 日から
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図 2.20 田上山地の裸地斜面における累積侵食深 Edの時系列変化（2011/2/13～10/7） 
 
り，よって地表面の上昇量が大きくなったと考えられる。また，2 月 18 日から 2 月 20 日において，地表面




図 2.20 は田上山地裸地斜面におけるプロット下部に設置した土砂採取箱に，2011 年 2 月 13 日～11 月 27
日の期間において堆積した土砂から求めた，プロットの累積侵食深 Ed [ cm ]である。累積侵食深 Edはプロッ
トの平均的な侵食深であり，まさ土の乾燥密度d を 2.65 g / cm3，間隙率 n を後述する土砂化直前の風化花崗
岩の値 0.43 と仮定し，各プロットの面積を Bpで表すことにして 
  pdpd BnSE  1  
で求めた。図 2.20を見ると，4 月から 9 月にかけて流出量が特に多く，11 月半ばには土砂の流出は完了して
いることが分かる。なお，11 月 27 日にプロット内を観察した結果，斜面上での土砂の堆積は認められず，
全ての生産土砂が流出したことを確認している。累積侵食深Edの11月27日における値は約0.2 cmであった。





図 2.21は間隙率 n および残留体積含水率rの深度分布を表す。風化花崗岩については，各深度で 2 つずつ
サンプルがあるため，平均値を示している。実線は近似曲線である。図より，風化花崗岩の間隙率は，深度
が浅くなるにつれて 0.27，0.28，0.29 と漸増し，土砂化直前には 0.43 と大きな値となっていることが分かる。
これは，深度が浅くなるにつれて凍結融解による破壊を経験するようになることを踏まえると，凍結融解に
より間隙率は徐々に大きくなると考えられる。そして，土砂化直前には強度が大きく低下し，かつ多くの間









































b) Depth 10cm - 20cm




























































a) Depth 20cm - 30cm





















図 2.22 風化花崗岩とまさ土の間隙径分布；a)深度 20-30cm の風化花崗岩， 












風化花崗岩およびまさ土の間隙径分布を図 2.22に示す。図 2.22a)は深度 20 ~ 30 cm から採取した風化花
崗岩の，図 2.22b)は深度 10 ~ 20 cm から採取した風化花崗岩の，図 2.22c)は深度 0 ~ 10 cm から採取した風
化花崗岩の，図 2.22d)はまさ土の間隙径分布である。風化花崗岩については，各深度で 2 つずつサンプルが
あるため，両方を示している。直線は水分特性曲線の実験値に基づいて式(2.13)から求められたものである。
点線は小杉 8)の対数正規分布モデルを用いて得られる，水分特性曲線の近似曲線である。近似曲線は以下の
方法によって求めた。まず，間隙径分布 )(0 rg が式(2.15)の対数正規分布で表現できると仮定する；  
Porosity n











Residual volumetric water content r



















r を圧力水頭に変数変換して整理すると，含水率 は圧力水頭 の関数として 
    rmr Qn 
 

 ln  
で表される。ここに，Q は余正規分布関数と呼ばれる関数であり，変数xの関数として表示すると 












である。式(2.16)にある圧力水頭の幾何平均m ( = −A / rm )，標準偏差 は，水分特性曲線の実験値（i − i
関係）と，式(2.16)から求められる − 関係が適合するよう，準ニュートン法によって求めた。具体的には，














る違いはあまり見られず，どの深度においても間隙径が 0.01 ~ 0.1 mm の範囲に多くの間隙が存在している。
一方，まさ土の場合は，間隙径が 0.01 mm 以下の間隙の存在割合が特に高く，また風化花崗岩のものに比べ
ると 0.1 mm 以上の間隙の量も多い。pF 試験に用いたまさ土は，撹乱されたものであるとはいえ，風化花崗
岩と比べると間隙径の分布が大きく異なる。以上より，図 2.21 の間隙率 n と，残留体積含水率r の深度方
向分布で見られるように，風化花崗岩からまさ土になった場合，間隙構造は大きく変化すると言える。 
次に，実験値に基づいて得られた間隙径分布と，対数正規分布モデルを適用して得られたそれとを比較す




























に合流する支流の一つである。裸地斜面は流路の側壁の一部である（図2.23）。標高は約 1450 m，東経 137.59º，

















2.24）。図 2.24 にプロット 1 とプロット 2 の範囲を示す。プロットの面積は画像解析により求め，その値は
プロット 1 で 32,484 cm2，プロット 2 で 18,626 cm2であった。なお，プロットを斜面上方まで大きくとった
ため，基岩面を削り取る処置は行わなかった。ただし，同斜面は勾配が大きいため，雨期の雨や風などによ
り流出が活発に起こり，土砂の堆積は認められなかったため，影響は小さいものと思われる。 
生産土砂の観測は，凍結融解が発生する前の 2010 年 11 月 19 日より開始した。生産された土砂は田上と同
様に自重や雨滴衝突，風によって自然に流下させるようにし，流出のタイミングや量を明らかにできるよう
にした。土砂採取箱に溜まった土砂は 1 ヶ月ごともしくは 2 ヶ月ごとに回収した。ただし 2010 年 11 月下旬
から 12 月上旬では，土砂と共に土砂採取箱に溜まった水が凍結し，一部の土砂は回収不可能であった。その
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図 2.24 土砂採取箱の設置状況（ヒル谷源頭部の裸地斜面） 
 
図 2.25 風化基岩面変位計の設置の様子（ヒル谷源頭部） 
 
亀裂が認められる箇所，全く亀裂がみられず比較的に新鮮な状態の箇所の 3 箇所に設置した。山中式土壌硬
度計によると，計測地点の硬度はそれぞれ約 20 kg/ cm2，130 kg/ cm2，∞ kg/ cm2であった。なお，∞ kg/ cm2
は，山中式土壌硬度計の計測範囲を超えるほどの硬度であることを示す。ダイヤルゲージはわずかに亀裂が
認められる箇所に設置した。ここでは硬度が約 150 kg/ cm2であった。ポテンショメータ，ダイヤルゲージを
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図 2.26 ヒル谷源頭部の裸地斜面における地表面変位の実態（2010/11/28）：a)凍結前，b)凍結中，c)融解後 
 
















図 2.28 はヒル谷源頭部の裸地斜面における，凍結融解による地表面変位の時系列変化を示す。図 2.28a)
は 2010 年 11 月 26 日から 11 月 29 日に，ヒル谷源頭部裸地斜面で観測された気温と地表面下 0.5 cm，2.5 cm
地点における温度変化を，図 2.28b)はポテンショメータにより計測し，設置時を基準とした地表面変位を示
す。また，図 2.28c)はダイヤルゲージにより計測し，設置時を基準とした地表面変位を示す。地表面変位が 
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図 2.28 ヒル谷源頭部の裸地斜面における凍結融解による地表面変位（2010/11/26～11/29）： 






図 2.28a)の 11 月 27 日午前 3 時から午後 1 時にかけての温度変化と，図 2.28b)の同時刻にポテンショメー
タで計測した地表面変位を見ると，地表面下 0.5 cm での温度が氷点下になったと同時に地表面の上昇が始ま
り，最大で 2 mm 程度上昇することが分かる。これは間隙水の凍結膨張に起因するものと考えられる。また，
地表面下 0.5 cm での温度が氷点より高くなって融解が始まると同時に地表面の降下が始まり，最大 2 mm 程
度降下していることが分かる。なお，風化花崗斑岩の強度により地表面変位量が異なり，軟らかい箇所では
最も地表面変位量が多く，やや硬い箇所，硬い箇所となるにつれ変位量は少なくなる。硬い箇所では地表面
変位量は最大でも 0.3 mm 程度であり，これはポテンショメータの誤差範囲内であることから，ほとんど変位
がないと考えられる。以上より，風化基岩の強度は，凍結融解による破壊の規模に大きな影響を与えること
が分かる。 















































































34            第 2 章 凍結融解による風化基岩の変位と間隙構造変化に関する研究 
 
図 2.29 ヒル谷源頭部の裸地斜面における累積侵食深 Edの時系列変化（2010/11/19～2011/11/22） 
 
ってしばらく経過した後に地表面の上昇が始まり，最大で 1.5 mm ほど上昇していることが分かる（図2.28c）。
さらに，温度が氷点より高くなって融解が始まるとすぐに地表面の降下が始まり，最大で 2.2 mm ほど低下す
ることが分かる。地表面下 0.5 cm での温度が氷点下になってしばらく経過した後に地表面の上昇が始まるの
は，ダイヤルゲージの棒部材の反力が，ポテンショメータのそれに比べて大きく，地表面の上昇を抑制した
ためと考えられる。また，ポテンショメータによる地表面変位とは異なり，地表面の降下量が上昇量よりも
大きい。これもダイヤルゲージの棒部材の反力が大きいことが原因として考えられる。図 2.28a)の 11 月 27
日午後 9 時から 11月 28 日午前 0 時にかけての温度変化と，図2.28b)の同時刻における地表面変位を見ると，
地表面下 0.5 cm での温度が 0ºC を下回り，その後 0ºC を上回るのにあわせて地表面が上昇・降下しているこ
とが分かり，11 月 27 日午前 3 時から午後 1 時にかけてと同様の挙動を示している。 
図 2.29 は，ヒル谷源頭部裸地斜面のプロットの下部に設置した土砂採取箱に，2010 年 11 月 19 日～2011
年 11 月 22 日の期間において堆積した土砂から求めた，プロットの累積侵食深 Ed [ cm ]である。累積侵食深
Edはプロット 2 についてのみ求め，欠測が多いプロット 1 については求めなかった。累積侵食深 Edは，生産
土砂の乾燥密度d を 2.65 g / cm3，間隙率 n は第 5章で述べる土砂化モデルの開発に関する実験で用いた複数
個の風化花崗斑岩サンプルについて求めた測定値の平均値 0.15 に等しいと仮定し，各プロットの面積 Bpの値
を用いて式(2.14)から求めた。図 2.29を見ると，2011 年 5 月 25 日に土砂量が大きく増加しているが，これは
2010 年 11 月 19 日および 12 月 12 日に土砂採取箱に溜まった水の凍結により，回収しきれなかった分が含ま
れるためである。また，11 月半ばには土砂の流出は完了していることが分かる。11 月 22 日にプロット内を
観察すると，斜面上での土砂の堆積は認められず，全ての生産土砂が流出したことを確認している。累積侵
食深 Edの 11 月 22 日における値は約 2.7 cm であることが分かる。この結果から，2010 年から 2011 年の冬期
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を行う斜面は 2 カ所とし，そのうち 1 箇所は砂岩の凍結融解による土砂化に着目し，もう 1 箇所では頁岩の
凍結融解による土砂化に着目して観測を行った（図 2.30）。選定した斜面は，砂岩層の上に頁岩層，頁岩層
の上に砂岩層と，砂岩と頁岩が互層となっている。砂岩に着目した斜面の標高は約 1050 m，東経 136.87º，北
緯 36.04º，斜面の向きは南である。勾配は測定していないため不明であるが，45 º ~ 60 º 程度である。頁岩に
着目した斜面の標高は約 1040 m，東経 136.89º，北緯 36.03º，斜面の向きは南西である。勾配は測定していな
いため不明であるが，45 º ~ 60 º 程度である。年平均気温，年間最低気温は，裸地斜面に最も近い位置にある
白川のアメダス観測値にほぼ等しいと仮定すると，それぞれ 12ºC，−10.5ºC で，年間総降雪量は，894 cm で











観測対象地において実施した観測内容を示す。大黒谷に関しては観測期間を 2010 年 11 月 15 日から 11 月
25 日とした。 
a) 気温 
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図 2.31 土砂採取箱の設置状況（大黒谷ダム上流）；a)砂岩に着目した斜面，b)頁岩に着目した斜面 
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図 2.34 気温と地表面下 0.5 cm，2.5 cm 地点および 5.0 cm 地点での温度 
（大黒谷ダム上流，砂岩に着目した斜面） 
 
図 2.35 気温と地表面下 0.5 cm および 2.5 cm 地点での温度 
(大黒谷ダム上流，頁岩に着目した斜面） 
 
を示す。プロットの面積は画像解析により求め，その値は 726 cm2であった。 
大黒谷ダム上流の頁岩に着目する斜面でも 1 つのプロットを設け，土砂採取箱を設置した。しかし基岩面
を露出させる処置は行わなかった（図 2.31b）。これは，削るごとに基岩が割れ，凹凸が大きくなってしまう











図 2.33は 11 月 18 日から 11 月 19 日に観測された，大黒谷ダム上流域の頁岩に着目した裸地斜面にて記録
した凍結前，凍結中，凍結融解後の裸地斜面の様子である。図 2.33c)を見ると，砂岩ほど明瞭ではないが， 

















Air 0.5 cm depth 2.5 cm depth 5.0 cm depth
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図 2.34 は 2010 年 11 月 15 日から 11 月 25 日に観測された，大黒谷ダム上流域の砂岩に着目した裸地斜面
における，気温と地表面下 0.5 cm，2.5 cm，5 cm 地点における温度の時系列変化を示す。図 2.34を見ると，
11 月 16 日～11 月 21 日までの 6 日と 11 月 24 日の計 7 日，気温は氷点下となっている。観測期間中での最小






図 2.35 は 2010 年 11 月 15 日から 11 月 25 日に観測された，大黒谷ダム上流域の頁岩に着目した裸地斜面
における，気温と地表面下 0.5 cm，2.5 cm 地点における温度の時系列変化を示す。図 2.35 を見ると，11 月
19 日に地表面下 0.5 cm での温度が氷点下になっていることが分かる。図 2.33で見たように，実際に凍結融
解の発生が認められることと整合性が見られる。 
図 2.36は大黒谷ダム上流の裸地斜面におけるプロットの下部に設置した土砂採取箱に，2010 年 11 月 15
日～2011 年 11 月 25 日の期間において堆積した土砂から求めた，プロットの累積侵食深 Ed [ cm ]である。累
積侵食深 Edは，生産土砂の乾燥密度d を 2.65 g / cm3，間隙率 n は風化砂岩，風化頁岩でそれぞれ 0.29，0.21
と仮定し，各プロットの面積 Bpの値を用いて式(2.14)から求めた。間隙率の値は，第 5章で述べる実験で用
いた複数個の風化砂岩サンプルおよび風化頁岩サンプルについて求めた測定値の平均値である。図 2.36を見
ると，累積侵食深 Edの最大値は，砂岩および頁岩でそれぞれ約 0.1 cm，約 0.03 cm であった。この結果から，
砂岩では約 0.1 cm，頁岩では約 0.03 cm の深さが凍結融解により土砂化したと考えられる。インターバルカ
メラの画像を見ると，観測期間において凍結融解が発生したのは 11/19 の 1 日のみと考えられるため，これ
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様々な間隙率のもとで実験を行うため，深さ方向に 10 cm ずつ，30 cm までの 3 深度から岩塊を採取した。3
深度から風化基岩塊をサンプリングしたのは，間隙率は風化基岩の強度と負の相関関係があり，間隙率が小
さいほど，凍結融解による間隙率の増加量は小さいと予想されるので，その影響を検討するためである。 
 実験は，京都大学防災研究所 流域災害研究センター 流砂災害研究領域所有の冷凍庫を用いて行った。実
験手順は以下のとおりである：1) 風化基岩サンプルの初期間隙率 n0を測定し，所定の飽和度，側方拘束条件
（表 2.1）とする。間隙率の測定方法は 2.6.1(2)で述べる。2) 昇華を防ぐため，サンプルにビニール袋を被
Initial volumetric Saturation ratio Lateral
water content  0 S [%] restriction
Case2-1 ≈ n 
Case2-2  r ~
Case2-3  m 91~
Case2-4  20 
Case2-5 ≈n 
Case2-6  r ~
Case2-7  m 91~
Case2-8  60 
Case2-9  20 
Not conducted
Conducted
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せ，冷凍室（約−15 ºC）に入れて凍結させる。なお，凍結時間は 24 時間とする。3) 凍結時の間隙率 n0.5を測
定する。4) 室温（約 20 ºC）で風化花崗岩サンプルを融解させる。融解時間は 24 時間とする。5) 融解後の間
隙率 n1を測定する。 
実験条件を表 2.1に示す。凍結融解による間隙率の増加量の，飽和度 S [ % ]による違いを見るため，初期




残留体積含水率rに設定する場合は，ほぼ飽和状態のサンプルを，pF 試験器（加圧板法）で圧力水頭= −500 
cmの状態にし，排水が完了するまで圧力を作用させた。初期含水率0を nとrの中間の含水率mとする場合，
供試体を pF 試験器（加圧板法）で圧力水頭= −30 cm の状態にし，排水が完了するまで圧力を作用させた。
圧力水頭= −30 cm としたのは以下の理由による。つまり，風化花崗岩の初期含水率0を残留体積含水率r
に等しいとした場合，飽和度は 70 ~ 90%であった。そこで，風化花崗岩の水分特性曲線を見た時，飽和度を
91% ~ 98%にするためには，圧力水頭を−30cm 程度にする必要があった。 
ただし，飽和度 S > 70%と，比較的高い飽和度で得られた実験結果のみでは，間隙率変化の飽和度による違
いを十分に検討することができない。そこで，飽和度 S ≤ 70%でも実験を行うため，初期含水率0が，4) 飽








風化基岩サンプルの全体積 Vi [ cm3 ]の測定方法を述べる。測定には，容量の十分大きなビーカ （ー800 ml）
とはかり（秤量 6000 g，感量 1 g）を用いた。なお，風化基岩サンプルの全体積 Viの添え字 i は，凍結融解前
は 0，凍結中は 0.5，凍結融解後は 1 とする。本節中に表れる，その他の変数の添え字 i についても同様とす
る。 
まず，ビーカーの側面に目盛を設定した。ただし，目盛の位置は風化花崗岩サンプルの高さよりも十分高




カー内に残った水の質量 m2,i [ g ]をはかりで測定した。なお，目視で水面と目盛との一致を確認することから，
1 回だけの測定では信頼性が低い。よって以上の操作を同一の風化基岩サンプルにつき，3 回以上行うことと
した。以上より，ビニール袋と風化基岩サンプルを合わせた体積 Vvr, i [ cm3 ]を，水の密度w が 1 g / cm3 であ
るとして 
iiivr mmV ,2,1,   
から求めた。測定精度は±3 cm3であった。 
次に，ビニール袋と風化基岩サンプルを合わせた体積 Vvr, i から，ビニール袋の体積を差し引いて，風化基
(2.19) 
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岩サンプルの全体積 Vi [ cm3 ]を得ることを考える。ここでは，以下のように求めることとした。まず，体積
が既知（Vm =137.0 cm3）の金属円柱について，ビーカーとはかりを用いた上と同様の体積測定を行い，ビニ
ール袋と金属円柱を合わせた体積 Vvmを求めた。そして，式(2.20)より，ビニール袋と金属円柱を合わせた体
積 Vvmに占める金属円柱の体積 Vmの割合 を求め，これを係数として，ビニール袋と風化基岩サンプルを合
わせた体積 Vvr, i に乗じ，式(2.21)から風化基岩サンプル全体の体積 Viを求めた。 
96.0 vmm VV  
ivri VV ,   
金属円柱についての測定の結果，ビニール袋と金属円柱を合わせた体積 Vvm は 142 cm3 であったので， は
0.96 となった。 
 次に間隙体積 Vpo, i [ cm3 ]の求め方を述べる。凍結融解前および凍結融解後に関しては，飽和状態でのサン
プルの質量 msat, i と，絶乾状態でのサンプルの質量 mdry, i を求め，水の密度wを 1.0g/ cm3 と仮定して   idryisatwidryisatipo mmmmV ,,,,,    
で求めた。飽和質量 msat, i はサンプルを吸水させて飽和状態にし，絶乾質量 mdry, i は炉乾燥器で乾燥させた状
態で測定すれば得られる。凍結膨張時の間隙体積 Vpo, 0.5 は，凍結による供試体全体の体積増加量 Vexp (= V0.5 − 
V0)の全てが間隙水の凍結膨張によるものと仮定し，凍結融解前の間隙体積 Vpo, 0に全て加算して求めることと
した； 
05.00,exp0,5.0, VVVVVV popopo   
以上より，間隙率 niを 









化を表す。図 2.37a)は初期含水率0が間隙率 n にほぼ等しい場合（Case2-1），図 2.37b)は0が残留体積含水
率rに等しい場合（Case2-2），図 2.37c)は0が n とrの中間の含水率mに等しい場合（Case2-3），図 2.37d)











































a) no lateral restriction b) lateral restriction






























































































図 2.38 風化花崗岩の凍結融解 1回あたりの間隙率の増加率 Irと凍結融解 1回後の土砂化率 d1 




01 nnI r   
で定義する。図 2.38 に，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irと初期間隙率 n0の関係を示す。ただし条
件を可能な限り同じにして考察するため，飽和度 S ≥ 95%のものに限ってプロットしている。また，図は側方
拘束を行った場合（図 2.38a）とそうでない場合（図 2.38b）とで分けている。図 2.38 を見ると，凍結融解




凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir と初期間隙率 n0との関係を見ると，正の相関にあるとの予想に反
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b) n0:0.31-0.34
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図 2.39 飽和度 S と風化花崗岩の凍結中の間隙率の増加率 I0.5の関係および 









図 2.40 飽和度 S と風化花崗岩の凍結中の間隙率の増加率 I0.5の関係および 
飽和度 S と風化花崗岩の凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irの関係 
（側方拘束あり） 
 
  0,1,0,1 drydrydry mmmd   
d1が 0 ならば破壊は全く起こらなかったことを示し，d1が 1 ならば完全に土砂化したことを示す。図 2.38を
見ると，初期間隙率 n0 < 0.35 であれば，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1は 0.1 以下と小さく，土砂となった割
合はわずかである。従って，初期間隙率 n0 < 0.35 では，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irの値は実質
的な意味を持つと考えられる。一方，初期間隙率 n0 ≥ 0.35 では，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1が 0.2 ~ 0.6 と




次に間隙率の増加率と飽和度の関係を考察する。ここでは，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irと飽
和度 S の関係を見るとともに， 
05.05.0 nnI   
で定義される，凍結中の間隙率の増加率 I0.5と飽和度 S の関係も考察する。図 2.39，図 2.40は，飽和度 S と
凍結融解1回あたりの間隙率の増加率 Irの関係，および飽和度Sと凍結中の間隙率の増加率 I0.5の関係を示す。
図 2.39a)は初期間隙率 n0が比較的小さい場合（n0 = 0.27 ~ 0.30），図 2.39b)は初期間隙率 n0が比較的大きい
場合（n0 = 0.31 ~ 0.34）で，いずれも側方拘束がない場合の結果である。図 2.40a)は初期間隙率 n0が比較的
小さい場合（n0 = 0.27 ~ 0.30），図 2.40b)は初期間隙率 n0が比較的大きい場合（n0 = 0.31 ~ 0.34）で，いずれ
も側方拘束がある場合の結果である。図中の実線は近似曲線である。 
まず，側方拘束がない場合での結果をみる。図 2.39a)では，飽和度が小さい場合の実験結果が無いため，  
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図 2.41 風化花崗岩の間隙率の増加量と水の体積膨張による間隙増加量の比 Ieiと 








図 2.42 風化花崗岩の間隙率の増加量と水の体積膨張による間隙増加量の比 Ieiと 
飽和度 S との関係（側方拘束あり） 
 
参考程度に示すことにし，図 2.39b)から考察する。飽和度 S と凍結中の間隙率の増加率 I0.5 ，あるいは飽和
度 S と凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir との関係を見ると，凍結中の間隙率の増加率 I0.5 ，凍結融解
1 回あたりの間隙率の増加率 Ir のどちらもが，飽和度と正の相関を示している。従って，凍結中の間隙率の
増加率 I0.5 ，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir は，凍結融解による破壊の程度を表していると考えら
れることを踏まえると，飽和度が高ければ，破壊の程度が大きくなると考えられる。飽和度 S = 20%のとき，
凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir は 1 より小さい値を示しているが，これは測定誤差によるものと考
えられる。なぜなら，一般に間隙の大きさは造岩鉱物の大きさに比べて小さく，凍結融解によって押し広げ
られた間隙に土粒子が落ち込むとは考えにくいためと，間隙率の測定誤差は±0.01 と大きいためである。 
次に，側方拘束がある場合での結果をみる。図 2.40a)を見ると，凍結中の間隙率の増加率 I0.5 ，凍結融解
1 回あたりの間隙率の増加率 Ir のどちらも，概ね飽和度と正の相関を示している。ただし，図 2.40a)を見る
と，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir は飽和度と負の相関を示している。これは間隙率の測定誤差が
±0.01 と大きいことが影響していると考えられ，結果の信頼性を増すためにさらに多くの測定を行う必要が
ある。最後に，側方拘束がない場合と側方拘束がある場合を比較する。側方拘束がない場合，凍結融解 1 回
あたりの間隙率の増加率 Ir は 1.0 ~ 1.23，凍結中の間隙率の増加率 I0.5は 1.0 ~1.28 となったが（図 2.39），側
方拘束がある場合，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir は 1.0 ~ 1.23，凍結中の間隙率の増加率 I0.5は 1.0 
~1.12 と（図 2.40），両者に大きな違いは見られない。これは，側方拘束があっても基岩の構造に応力が作用
するのに代わりはないためと考えられる。  
 次に，間隙率の増加量 Vexpと，水の凍結膨張による 9%体積膨張量 Viceとの比較により，水の凍結による体
積増加分だけ間隙は増加するのか，それよりも多く増加するのかを検証する。凍結膨張による 9%体積膨張量
Viceは 
0009.0 VnSVice   (2.28) 
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で定義した。図 2.41，図 2.42は間隙率の増加量 Vexpと凍結膨張による 9%体積膨張量 Viceの比 
iceei VVI exp  
と飽和度 S との関係を表したグラフであり，図2.41a)は初期間隙率 n0が比較的小さい場合（n0 = 0.27 ~ 0.30），
図 2.41b)は初期間隙率 n0が比較的大きい場合（n0 = 0.31 ~ 0.34）で，いずれも側方拘束がない場合である。
また，図 2.42a)は初期間隙率 n0が比較的小さい場合（n0 = 0.27 ~ 0.30），図 2.42b)は初期間隙率 n0が比較的
大きい場合（n0 = 0.31 ~ 0.34）で，いずれも側方拘束がある場合である。間隙率の増加量 Vexpと凍結膨張によ
る 9%体積膨張量 Viceの比 Iei ≤ 1 は実際には起こりえず，測定誤差によるものであるとし， Iei > 1 について見
ることにする。図 2.41，図 2.42より，間隙率の増加量 Vexpと凍結膨張による 9%体積膨張量 Viceの比 Iei の最
小値は 1.16，最大値は 4.91 となっており，水の凍結膨張量以上に間隙は膨張している。このことから，間隙
水の凍結膨張により，既にある間隙の拡大，および新たな間隙の出現が複合的に生じていることが分かる。







顕微鏡観察を行うため，田上山地の裸地斜面において，深度 0 ~ 10 cm，20 ~ 30 cm から風化花崗岩塊を採
取した。風化花崗岩塊は 2.3.1(3)で述べたのと同様の方法で採取した。そして，顕微鏡観察が可能なように，
以下のように試験片を作成した。まず，マイナスドライバーを用いて，風化花崗岩塊から直径約 1.5 cm，高











図 2.43および図 2.44は，それぞれ深度 0 ~ 10 cm，20 ~ 30 cm から採取した風化基岩の顕微鏡観察結果で
ある。深度 0 ~ 10 cm から採取した風化花崗岩の観察結果を見ると（図 2.43），石英は比較的大きな結晶とし
て残存していることが分かる。黄色の実線で囲った箇所は，長石が粘土化している箇所であり，多くの微小
な間隙が存在していると推察される。黄色の点線で囲った箇所は筋状の間隙であり，0.2 ~ 0.4 mm の幅を有し
ている。図 2.22c)の同深度における間隙径分布を見ると，0.1 mm 以下の間隙の量が多いことが分かるが，こ
れは長石が粘土化した部分に多く存在する，微小な間隙に相当していると考えられる（図 2.43）。また，図
2.22c)より，0.1 mm より大きな間隙の量は少ないことが分かるが，図 2.43 を見ると，実際にもそのような
大きな間隙は 0.2 ~ 0.4 mm の幅を持つ筋状の間隙くらいしか認められない。 
深度 20 ~ 30 cm から採取した風化花崗岩試料でも，長石が粘土化して多くの微小な間隙が存在することと，  
(2.29) 
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図 2.43 深度 0-10 cm の風化花崗岩の顕微鏡写真  図 2.44 深度 20-30 cm の風化花崗岩の顕微鏡写真 
 
0.1 mmより大きな間隙は黄色の点線で囲った箇所に見られるように，筋状の間隙に限られることが分かる（図
2.44）。これは，0.1 mm 以下の間隙の量が多く，0.1 mm より大きな間隙の量は少ないという傾向が見られる，
同深度における間隙径分布と一致している（図 2.22a）。以上より，図 2.22 で示した間隙径分布は，実際の
間隙構造を十分に表わしていると判断される。 
次に深度による違いを検討する。深度 20 ~ 30 cm から採取した風化花崗岩においては，長石が一部粘土化
しているものがあるものの，未だに粘土化せず，小さいながらも結晶状態として残存していることが分かる
（図 2.44）。一方，深度 0 ~ 10 cm から採取した風化花崗岩においては，長石がほぼ全て粘土化している（図
2.43）。また，黄色の点線で示している筋状の間隙は，深度 20 ~ 30 cm から採取した風化花崗岩においては，
0.1 ~ 0.2 mm の幅であり，深度 0 ~ 10 cm から採取した風化花崗岩に含まれるそれ（幅 0.2 ~ 0.4 mm）よりも







花崗岩を地表面から垂直方向に深さ 10 cm ずつ，深度 40 cm までの，計 4 つの風化花崗岩塊を得た。風化花
崗岩塊は 2.3.1(3)で述べたのと同様の方法で採取した。風化花崗岩塊は，マイナスドライバーを用いて岩石






温（約 20ºC）で 6 時間融解させた。 
実験条件を表 2.2に示す。Case2-10 ~ Case2-15 では，間隙率の違い，つまり透水性の違いが霜柱の発生の
有無に与える影響を検討した。間隙率が小さいと透水性は低いために霜柱が発生せず，霜柱が発生するよう
な間隙率になるまで，繰り返し凍結融解を経験する必要があると予想される。そこで，霜柱が発生するまで
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表 2.2 霜柱の発生条件を検討する実験に関する条件 
 
 



















それぞれ 1 回ずつ行った。 
Initial Condition of water Lateral Repetition of Appearance of
porosity n i in tray insulation freeze & thaw needle ice
Case2-10 0.34 Constantly liquid phase Conducted 1 Appear
Case2-11 0.32 Constantly liquid phase Conducted 1 Appear
Case2-12 0.29 Constantly liquid phase Conducted 1 Appear
Case2-13 0.29 Constantly liquid phase Conducted 4 Appear
Case2-14 0.29 Gradually freezing Conducted 2 Appear
Case2-15 0.28 Gradually freezing Conducted 5 Appear
Case2-16-I Gradually freezing Conducted 1 Appear
Case2-16-II Gradually freezing Not conducted 1 Not appear
Case2-16-III No water Not conducted 1 Not appear
Case2-17-I Gradually freezing Conducted 1 Appear
Case2-17-II Gradually freezing Not conducted 1 Appear
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(3) 実験結果と考察 
 表 2.2に凍結融解回数と霜柱の発生の有無を示す。ただし，表に示す凍結融解回数は，Case2-10 ~ Case2-15




（Case2-10 ~ Case2-13）の結果を見ると，表 2.2 より，間隙率がそれぞれ 0.34，0.32 と比較的大きい条件
（Case2-10，Case2-11）では，1 回目の凍結過程で霜柱が生じる結果となった。一方，間隙率が 0.29 と比較的
小さい条件（Case2-12）では，1 回目の凍結過程で霜柱は発生するものの，同じく間隙率が 0.29 と比較的小
さい別の条件（Case2-13）では，4 回目の凍結融解実験で霜柱が発生する結果となった。次に，間隙率が比較
的小さい条件で，凍結中にトレイ中の水が次第に凍結し，水分補給が行われなくなる条件（Case2-14，Case2-15）
での結果を見てみる。表 2.2 より，霜柱が発生するのに必要な凍結融解回数は，Case2-14，Case2-15 でそれ
ぞれ 2 回，5 回である。最初，凍結中次第に水分補給が無くなる条件（Case2-14，Case2-15）での方が，凍結
中常に水分が補給される条件（Case2-12，Case2-13）よりも，霜柱が発生するのに必要な凍結融解回数は多い
と予想していたが，実験の結果からは大きな違いが認められない。これは，Case2-12 ~ Case2-15 のいずれの
条件においても，水分補給量に大差はなかったためと考えられる。 
Case2-10 ~ Case2-15 の結果から，初期間隙率 n0と霜柱が発生するまでに必要な凍結融解回数の関係をまと
めたのが図 2.47である。図より，初期間隙率 n0 < 0.29 と，初期間隙率が小さいほど霜柱が発生するのに複数
回の凍結融解を経験する必要があり，初期間隙率 n0 ≥ 0.29 であれば，1 回目の凍結で霜柱が発生することが
分かる。このことから，間隙率が小さいほど透水性が小さく，霜柱が発生するためには，ある程度以上の透
水性が必要と推察される。 
最後に，水分補給条件の違いが与える影響を検討するため，Case2-16 と Case2-17 の結果を見てみる。表 2.2
を見ると，サンプル下部から水分を補給するものの，次第に凍結して水分補給がなくなっていく条件（I）で
は，Case2-16，Case2-17 の両ケースで，1 回目の凍結で霜柱が発生する結果となっている（図 2.46b）。しか
し，I と水分補給条件は同じではあるものの，サンプルの側方断熱は行わない条件（II）においては，Case2-16










に大きくなり，土砂化直前には 0.43 と大きな値を示すことが分かった。さらに，凍結融解 1 回あたりの間隙
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図 2.46 霜柱の発生している例：a) Case2-14，b)Case2-16-I 
 
図 2.47 初期間隙率 n0と霜柱が発生するまでに必要な凍結融解回数の関係 
   











2) Ir ( = 1.0 ~ 1.3)の割合で徐々に間隙率が大きくなり，間隙内の水分移動も活発となる。 























a) Case2-14 b) Case2-16-I
Needle ice
Needle ice
a) Case2-16-II b) Case2-16-III
Needle ice
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5) 霜柱により風化基岩面から土砂が剥離し，霜柱が融けた後，風化基岩面上に土砂が堆積する。 
 これらを数式で表現することを考える。上記の土砂化プロセスから，風化花崗岩の間隙率は，凍結融解に
より Irの割合で増加し，間隙率がある閾値 nc [ − ]を超えれば土砂化すると考えられるため，凍結融解を経験
する前の間隙率の値を nx [ − ]とおけば，風化花崗岩の土砂化モデルは式(2.30)で表現される； 
  creprxc Inn   
ここに，repc [ − ]は土砂化するのに必要な凍結融解回数である。式(2.30)は，間隙率が初め，nxの値であった
のが，凍結融解 1 回経験するごとに Irの割合で徐々に増加し，凍結融解回数がある回数 repcに達すれば，間
隙率は ncに達して風化花崗岩は土砂化するということを表す。 
田上山地の風化花崗岩が土砂化するには，凍結融解を 10 回経験する必要があるという知見 3)を用いて，凍
結融解を経験する前の間隙率 nxの決定方法を考えるとともに，式(2.30)の妥当性を検討する。nxは地表面下 0 
~ 10 cm の風化花崗岩の間隙率 0.29 と仮定し，ncは 0.43 とする（図 2.21）。凍結融解 1 回あたりの間隙率の
増加率 Irは，間隙率，含水率の裸地斜面での測定結果 3)（それぞれ 0.48，0.4）を参考に飽和度を 83%とし，
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Taylor and Luthin7)によって，透水係数 K [m / sec ]と比水分容量 C [ 1/ m ]の比で定義される水分拡散係数 D [ 1 / 
sec ] 
CKD   
が含氷率 [ − ]の関数になるとの仮定から，以下の式が提案されている； 
1010  DD frozen  
ここに，Dfrozenは凍結時の水分拡散係数である[ 1 / sec ]。式(3.2)は，現在でも広く使われている。しかし，式
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図 3.1 凍結融解時における風化基岩内および土壌内の熱移動と水分移動の相互作用 
 












Change of water content
Freeze and thaw action
Latent heat of freezing 
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Latent heat of thawing
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 GT,func.   
ここに，G は風化基岩の密度[ kg/ m3 ]，cGは風化基岩の比熱[ J / kg / K ]，TGは風化基岩温度 [ ºC ]，t は時
間 [ sec ]，は  zyx  ,, ，Gは風化基岩の熱伝導率 [ W / m / K ]，w は水の密度[ kg/ m3 ]，cwは水の
比熱[ J / kg / K ]，uは水の流速ベクトル[ m /s ]，i は氷の密度[ kg/ m3 ]， Lwは水の凍結潜熱[ J / kg ]，は含
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図 3.3 風化基岩温度を推定する解析手順：a)堤ら 8)の手順，b)本節で提案する手順 
 
水平面日射量と呼ぶ）から幾何学的に推定する方法をとった。 












度方向の熱伝導のみを対象とした 1 次元熱伝導方程式である。式(3.8)は，式(3.4)で水の流速ベクトル u を 0














   
0 wiw   
ここに，0 は初期含水率[ − ]である。式(3.8)は，水の量w  と氷の量i  の和が，常に初期に与えた水の量
w 0に等しいことを示す。 
含氷率 = 0，つまり凍結が発生しないときには，未知数は風化基岩温度 TGのみであり，式(3.7)で間隙水の
凍結潜熱の項 tLwi  を除いたものを解けば，風化基岩温度 TGの時系列変化が得られる。しかし，含氷率
 > 0 となって凍結が発生する場合には，未知数が風化基岩温度 TG ，含水率 ，含氷率 の三つとなり，風
化基岩温度 TG の時系列変化を得るためには式(3.7)，式(3.8)の他にもう一つ式が必要である。そこで堤らは，  
Start









Surface heat balance equation 
End
Slope solar radiation
a) Tsutsumi et al.'s method b) New method
(3.7) 
(3.8) 
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含氷率 を，初期含水率0 と風化基岩温度 TG の関数として表した式(3.9)を用いている。堤らは，式(3.9)を，
Jame and Norum9)が土を対象とした実験から求めた土壌温度と含氷率の関係を参考として設定している。 









図 3.4に，式(3.9)に初期含水率0として 0.1，0.2，0.3，0.4 を代入して得られる風化基岩温度と含氷率の関係
を示す。また，図 3.4には，Jame and Norum7)が実験により得た土壌温度と含氷率の関係も参考として示す。
例えば，初期含水率0 = 0.1 の場合は，式(3.9a)が適用され，風化基岩温度 TG ≥ ( 0.1 – 0.35 ) / 0.6 ≈ –0.417ºC で
は含氷率 = 0.0 である。そして−0.417 ºC > TG > –0.583ºC では，風化基岩温度 TGが低下するにつれて，傾き−0.6
の割合で含氷率 は増加し，風化基岩温度 TG ≥ −0.583 ºC では含氷率 は初期含水率0に等しくなる。初期含
水率0 = 0.2 の場合も式(3.9a)が適用され，風化基岩温度 TG ≥ ( 0.2 – 0.35 ) / 0.6 ≈ –0.25ºC では含氷率 = 0.0 で
ある。−0.25 ºC > TG > –0.583ºC では，風化基岩温度 TGが低下するにつれて，傾き−0.6 の割合で含氷率 は増
加し，風化基岩温度 TG ≥ −0.583 ºC では含氷率 は初期含水率0に等しくなる。 
初期含水率0 = 0.3 の場合は，式(3.9b)が適用される。風化基岩温度 TG ≥ 0.0ºC では含氷率 = 0.0 である。そ
して 0.0ºC > TG ≥ –0.1ºC では，風化基岩温度 TGが低下するにつれ，傾き( −10.0 × ( 0.3 − 0.29 )) = −0.1 の割合で
含氷率 は増加する。さらに，−0.1ºC > TG > −0.583 ºC では，風化基岩温度 TGが低下するにつれて，傾き−0.6
の割合で含氷率 は増加し，風化基岩温度 TG ≥ −0.583 ºC では含氷率 は初期含水率0に等しくなる。初期含
水率0 = 0.4 の場合も式(3.9b)が適用される。風化基岩温度 TG ≥ 0.0ºC では含氷率 = 0.0 で，0.0ºC > TG ≥ –0.1ºC
では，風化基岩温度 TGが低下するにつれ，傾き( −10.0 × ( 0.4 − 0.29 )) = −0.2 の割合で含氷率 は増加する。
さらに，−0.1ºC > TG > −0.583 ºC では，風化基岩温度 TGが低下するにつれて，傾き−0.6 の割合で含氷率 は増
加し，風化基岩温度 TG ≥ −0.583 ºC では含氷率 は初期含水率0に等しくなる。 







ニスカス，粘土粒子表面の吸着力場の 3 つが挙げられる 12)。 
間隙水中の溶質による凝固点降下量∆Tf 1 [ ºC ]は，式(3.10)で表される。 
ff ET  1  
ここに，Ef はモル凝固点降下量[ ºC / (mol / kg) ]， は溶質の重量モル濃度[ mol / kg ]である。式(3.10)から分
かるように，溶質の濃度が高いほど凝固点降下量は大きい。 
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図 3.4 含氷率と風化基岩温度 TGとの関係 
 
 
図 3.5 含水率が同じ場合における間隙水と不凍水の分布（Black and Tice11)より） 
 
れる。 
  rLeTT wwiwbf 27322   
ここに，Tb はバルクの水の凍結温度[ ºC ]，eiw は氷・不凍水間の界面自由エネルギー密度[ erg / m ]，w は水
の密度[ kg/ m3 ]，Lwは水の凍結潜熱[ J / kg ]，r は間隙径[ m ]である。式(3.11)から分かるように，間隙径 r が
小さいほど凝固点降下量は大きい。 
粘土粒子表面の吸着力場による凝固点降下量∆Tf 3 [ ºC ]は，式(3.12)で表される。 
  273exp03  Gcvff TBeRET   
ここに，0はバルク溶液の濃度[ mol /kg ]，e は陽イオンの電荷（= 1.6×10-19 C ），Rv はバルク溶液に対する






















Jame & Norum (0 = 0.35)












Weathered bedrock t mp rature TG [ degree C ]
Air Ice

















不凍水含有率と土の温度 TGの関係（− TG 関係）を得た。そして，同一の土に対して pF 試験を行い，水
分特性曲線（− 関係）を求め，− TG 関係と− 関係を比較した。ただし，− TG 関係と− 関係を
比較するためには，風化基岩温度 TG と圧力水頭を関係づける必要がある。彼らは理論的な考察によって，
風化基岩温度 TGと圧力水頭の関係（TG − 関係）を導出しており，これを以下に説明する。 
まず，間隙水圧 Pw[ Pa ]と間隙内の空気圧 Pa[ Pa ]の差 Pwa [ Pa ]を 
wawwa PPPP   
と表す。ただし，彼らは，Paは大気圧に等しく，0 Pa と仮定している。 
圧力水頭は，式(3.14)を水の単位体積重量wg で除したものである； 
gP ww    
さらに間隙水圧 Pwと間隙氷の圧力 Pi[ Pa ]の差 Pwi [ Pa ]を 
iwwi PPP   
と表す。ここで，間隙水に溶質が含まれない場合は，以下のクラウジウス－クラペイロンの式により間隙水








   
ここにiは氷の比重 [ − ]である。式(3.17)を用いて式(3.16)中の Piを消去すると，間隙水圧と間隙氷の圧力の
差 Pwi，間隙水圧 Pw，風化基岩温度 TGの間に次式の関係が成り立つ； 
  wiGwwi PTLP 1273    




  wiwiwiwaw PPP 2.2   
 ②吸着水の卓越した土の場合 
wiw PP   
ここで，waは空気に対する水の表面張力[ N / m ]，wiは氷に対する水の表面張力[ N / m ]である。wa / wiは
物理試験から得られた結果をもとに 2.2 としている 11)。そして，式(3.19)を式(3.18)に代入して整理し，間隙水









3.3 一般的な気象データを用いた風化基岩温度の推定方法              61 
 
図 3.6 地中を検査領域とした熱収支 
 
①毛管作用の卓越した土の場合 
Gwi TP 1110  
 ②吸着水の卓越した土の場合 




  gT wG  11102.2   
②吸着水の卓越した土の場合 
gT wG  1110  
例えば，毛管作用の卓越する土を想定し，土の温度が−1ºC であるとする。また水の密度w = 1.0 kg / m3とす







を無視できる深さ De [ m ]までを検査領域とし（図 3.6），検査領域における熱エネルギーの流出入を定式化
したものである。地表面の熱収支式は式(3.22)で表される。 
GlEHLLSS   
ここに，S↓は下向き短波放射（水平面日射量）[ W / m2 ]，S↑は上向き短波放射[ W / m2 ]，L↓は下向き長波放
射（大気放射）[ W / m2 ]，L↑は上向き長波放射（地球放射）[ W / m2 ]，H は顕熱[ W / m2 ]，lE は蒸発潜熱[ W 





Soil heat flux G
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反射日射量とも呼ばれる。水平面日射量に対する上向き短波放射の割合として定義される，地表面のアルベ
ドを ref (0 ≤ ref ≤ 1) [ − ]とすると，上向き短波放射 S↑は水平面日射量 S↓を用いて 






abTsL    
4
0GbTsL   
ここに，は気温，水蒸気量，雲の種類や雲量から決まる係数[ − ]，sbはステファン・ボルツマン定数（=5.67×10-8  




 aGHair TTUCcH  0  
 qqUCllE satH    
ここに，cair は空気の体積熱容量（1 気圧，20ºC で 1.21×103 J / K / m3 ），CHはバルク係数 [ − ]，U は風速 
[ m / s ]，l は水の気化潜熱 [ J / kg ]，は空気の密度 [ kg / m3 ]，qsatは飽和比湿 [ − ]，q は比湿[ − ]である。
ただし，凍結融解が発生するような低温環境下では，飽和水蒸気圧が小さく，地表面からの蒸発量は少ない
と考えられることから，蒸発潜熱 lE を無視する。 




あるから，地中伝導熱 G を一般的な気象データの関数として表す。蒸発潜熱 lE の項は上述の様に無視するこ
ととして，式(3.22)に式(3.23)~(3.26)を代入して地中伝導熱 G について整理すると， 




     De wiDe GGG dzdtLddzdt TcdG 00   
式(3.28)，(3.29)より地中伝導熱 G を消去して 
     De wiDe GGG dzdtLddzdt Tcd 00     aGHairGa TTUCcTTS  04041   
となる。式(3.30)の左辺は，地表面温度 TG0が与えられれば，これを境界条件として式(3.7) ~ (3.9)を解くこと
で求めることができる。式(3.30)の右辺も，地表面温度 TG0 が与えられ，が決定できれば，一般的な気象デ
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温度の観測値の時系列変化 TG0(t)との偏差平方和を計算し，さらにその平方根 DEV [ ºC ]（式(3.31)）を求める。
そして，DEV が最も小さい時の値とした。 








GeG tTtTDEV  






を応用し，Jhと Jの比 J / Jhを水平面日射量 S↓に乗じて斜面日射量 S↓を得ることとした。 
まず，快晴時の斜面日射量 Jを決定するためには，太陽の位置および斜面に直接入射する日射の入射角を
求める必要がある（図 3.8）。太陽の位置を表すパラメータとして太陽高度 h [ º ]，太陽方位角 Asun [ º ] がある
が，これらは下式のように幾何学的に表現される 14)。 









64         第 3 章 凍結融解時の風化基岩内における熱移動と水分移動の解析 
 
図 3.8 太陽高度 h と太陽方位角 Asunによる太陽位置の表示 
 















eEJSTa   








ここに，Nlは北緯 [ º ]，は日赤緯 [ º ]，atは時角 [ º ]，etは均時差 [ º ]，JST は日本標準時 [ hr ]，Elは東
経 [ º ]，ayは 1 月 1 日からの日数[ − ]である。日時（ayで表現する），地点（Nl，Elで表現する）を指定すれ
ば，式(3.32) ~ (3.37)より太陽高度 h と太陽方位角 Asunを決定することができる。以上より，斜面に直接入射
する日射の入射角 is [ º ]は次式で求められる 14)（図 3.9）。  spsuns AAhhi  coscossinsincoscos   
ここに，は斜面傾斜角 [ º ]，Aspは斜面向き [ º ]である。斜面に直接入射する日射の入射角 isは，斜面垂線
j と太陽光線とがなす角であり，is = 0º の場合，日射は斜面に対して 90º で入射することになる。また，斜面
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表 3.1 有限要素の分割間隔       表 3.2 計算に用いたパラメータ 
 
 











真西を，Asp = 180 º の場合は真北を，Asp = 270 º の場合は真東を向いていることになる。 
 斜面に直接入射する日射量（斜面直達日射量 Jd[ W / m2 ] ）は，式(3.38)を用いて式(3.39)より求められる。
ただし，斜面に入射する日射量は，斜面直達日射量 Jdの他に，大気中で散乱された後に斜面に到達する日射
量（斜面天空日射量 Js[ W / m2 ]）や，近傍の地表面から反射した後に対象斜面に到達する日射量（斜面反射
日射量 Jr[ W / m2 ]）がある。これらはそれぞれ式(3.40)，(3.41)より求めることができる 14)。 
sdnd iJJ cos  
2
cos 2  shs JJ 
 





ここに，Jdnは快晴時の法線面直達日射量[ W / m2 ]，Jshは快晴時の水平面天空日射量[ W / m2 ]である。なお，
Jd，Js，Jrはいずれも快晴時の値である。また快晴時の法線面直達日射量 Jdn ，快晴時の水平面天空日射量

































で表される 14)。ここに，J0は太陽定数[ W / m2 ]，Wtは大気透過率[ − ]である。太陽定数 J0は大気上端での日
射量であり，年平均値として J0 = 1353 W / m2が用いられる。大気透過率 Wtは，一般には水平面直達日射量の
観測値から逆算して求められ，0.6～0.8 の値となるが，ここではその中間値 0.7 を採用した。 




















 ice 2.255 J/m/K/s
air 0.024 J/m/K/s
c rock 921.0 J/kg/K
c water 4186.0 J/kg/K
c ice 2093.0 J/kg/K
















coscos 2   (3.45) 
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同時刻における Jhと Jの比 Jratio 
Jratio = J/ Jh 
を乗じることで，斜面日射量 S↓を求めることとした； 
S↓= Jratio S↓ 
 
(4) 計算条件と計算手順 
計算は高さ 14.7 m の風化基岩のカラムを想定し，1 次元有限要素法により行った。表 3.1に有限要素の分
割間隔を示す。表 3.1 に示すように，凍結融解が起こる頻度の高い地表では分割間隔を小さくし，凍結融解
が起こる頻度の小さい深部では分割間隔を大きくとっている。そのため，カラムの深さが 14.7 m と中途半端
な値となっている。 
計算条件を述べる。計算対象地は，図 2.4に示す田上山地の裸地斜面とした（標高 420 m，東経 135.97º，
北緯 34.93 º）。計算期間は 2006 年 11 月 20 日から 2007 年 4 月 10 日とし，Case3-1～Case3-3 の 3 ケースで計
算を行った。 
 





田上山地の裸地斜面で観測した地表面下 0.5 cm 地点の温度を地表面温度 TG0と仮定し，これを境界条件とし
て，風化基岩温度を推定する。計算期間における地表面温度の実測値を図 3.10b)に示す。地表面温度 TG0の
実測値を用いた解析のため，最も再現性が高いと予想される。 
Case3-2 は，本節で提案する方法により，田上山地の裸地斜面近くで観測した気温 Ta，風速 U，水平面日射
量 S↓を入力データとして風化基岩温度を推定する条件である。推定した風化基岩温度と，田上山地の裸地
斜面における風化基岩温度の実測値を比較することで，再現性を検討する。計算期間における Ta，U，S↓の
実測値をそれぞれ図 3.10a)，c)，d)に示す。2006 年において気温が氷点下となるのは 12 月 25 日から 4 月 5
日である。計算期間の中で，気温が氷点下となる回数が最も多い月は 2007 年 2 月であり，その回数は 21 回
である。次いで多いのが 18 回の 3 月である。なお，3.3.1(2)で述べたように，下向き長波放射 L↓に係る係
数は計算期間で一定と仮定した。は次のように決定した。つまり，Case3-2 の条件のもと，の値を変えて
計算した時に得られる地表面温度の推定値の時系列変化 TG0e(t)と，地表面温度の観測値の時系列変化 TG0(t)
から，式(3.31)によって偏差平方和の平方根 DEV をとり，DEV が最も小さい時の値とした。 
Case3-3 は，Case3-2 と同じく本節で提案する方法により，彦根市の気象台で観測された気温 Ta，風速 U，






気象台の標高（87.3 m）と田上山地の裸地斜面の標高（420 m）は異なるので，100 m 上昇するごとに気温は
0.65°C 減少するとして，気温に標高補正を施している。風速 U および水平面日射量 S↓については，観測値 
(3.46) 
(3.47) 
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ける気温 Taの標高補正値および風速 U，水平面日射量 S↓の実測値をそれぞれ図 3.10a)，c)，d)に示す。 
初期条件と境界条件を述べる。初期条件として，風化基岩温度 TGは深さ方向に一律に 10.17°C とした。ま
た，風化基岩カラム下端の温度 TGbは 10.17°C で一定とした。これは，田上山地の裸地斜面で，深さ 50 cm 地
点における温度の年平均値である。同地点での温度は一年を通してほとんど変化がなく，よって一定と見な
せると仮定した。風化基岩の間隙率 n は 0.48，含水率 は 0.4 とし，初期条件として深さ方向に一律に与え
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計算に用いたパラメータを表 3.2に示す。風化基岩の実質部分（固相部分）の熱伝導率rock [ W / m / K ]お
よび比熱 crock [J / kg / K]は，それぞれ 3.0  W / m / K，921 J / kg / K とした 8)。風化基岩全体の熱伝導率G[ W / 
m / K ]および比熱 cG[J / kg / K]は，風化基岩の実質部分，間隙水，間隙氷，空気の存在割合を，それぞれの熱
伝導率（rock，water，ice，air）および比熱（crock，cw，cice，cair）に乗じ，これらを足し合わせたものとした。
なお，地表面のアルベド ref は，田上山地の裸地斜面における観測結果より 0.14 とした。空気の体積熱容量
cair は 1 気圧・20°C での値 1210 J /K /m3とし，バルク係数 CHには平らな裸地での値 0.0015 を与えることと
した 16)。 
計算のフローチャートを示す。図 3.11は，堤らの提案している熱伝導解析モデルを用い，地表面温度 TG0  
Calculation of heat flow analysis (Tsutsumi et al.)
Start
Input initial condition; TG(t = 0 min), (t = 0 min), (t = 0 min)
Assume ∆ = 0
End
Calculate TG(t + ∆t) from Eq.(3.7) and
using TG0(t + ∆t) as boudary condition
Calculate (t + ∆t) from Eq.(3.9)
Calculate (t + ∆t) from Eq.(3.8)
(t + ∆t) < 0 ?
∆ = (t + ∆t) - (t)
(t + ∆t) = 0
Calculate TGR(t + ∆t) from Eq.(3.7)
|G(t + ∆t) − TGR(t + ∆t)|
<  ?
t = tmax ?
input TG0(t + ∆t)
Update time step :
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1) 初期条件（t = 0 min）として風化基岩温度 TG(t = 0 min)，含水率(t = 0 min)，含氷率(t = 0 min)の深 
度分布を与える。 
2) t 秒後の含氷率変化を 0 と仮定し，境界条件として地表面温度 TG0(t + ∆t)と計算領域下端の温度
TGb(t + ∆t)を与え，式(3.7)から風化基岩温度 TG(t + ∆t)を求める。 
3)  風化基岩温度 TG(t + ∆t)を式(3.9)に代入して含氷率(t + ∆t) を求め，式(3.8)から含水率(t + ∆t)を求
める。 
4) (t + ∆t)，(t)から新たに    ttt   を計算し，∆ を式(3.7)に代入して再び風化基岩温度 TGR(t 
+ ∆t)を求める。 
5) 手順 2)で得られた風化基岩温度 TG(t + ∆t)と，手順 4)で得られた風化基岩温度 TGR(t + ∆t)の差の絶対
値|TG(t + ∆t) − TGR(t + ∆t)|が許容値以内であれば，t = t + ∆t として時間を更新し，t + ∆t 秒後の境界
条件として地表面温度 TG0(t + ∆t)を与えて手順 2)に戻り，風化基岩温度 TG(t + ∆t)を計算していく。|TG(t 
+ ∆t) − TGR(t + ∆t)|が許容値を超える場合は，TG(t + ∆t) = TGR(t + ∆t)として手順 3)に戻り，許容値以内
Start
Calculation of heat flow and Surface heat balance
Input initial condition; TG(t = 0 min), 
t = 0 min, (t = 0 min)
Assume TG0(t + ∆t) = Ta(t + ∆t)
Calculate GR(Right side of Eq.(3.30))
using Ta(t + ∆t), TG0(t + ∆t), U(t + ∆t), S↓(t + ∆t)
Calculate GL(Left side of Eq.(3.30)) 
from TG(t), (t), TG(t + ∆t), (t + ∆t)
|GR − GL| <  2?
Calculate TG(t + ∆t) from heat 
flow analysis (Tsutsumi et a l.)
TG0(t + ∆t) = 
Update time step :
t = t + ∆t
End
t = tmax ?





Convert S↓ into S↓ using Eq.(3.47)
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となるまで繰り返し計算する。1は誤差が十分小さいと考えられる 0.001ºC とした。 
6)計算は最大計算時間 tmaxに達するまで行う。 
熱伝導解析モデルと地表面の熱収支式を組み合わせた計算行う場合は以下の手順で計算を行う（図 3.12）： 
1) 初期条件（t = 0 min）として風化基岩温度 TG(t = 0 min)，含水率(t = 0 min)，含氷率(t = 0 min)の深
度分布を与える。 
2) 式(3.47)を用いて水平面日射量 S↓(t + ∆t)を斜面日射量 S↓(t + ∆t)に変換する。 
3) 地表面温度 TG0(t + ∆t)が気温 Ta(t + ∆t)に等しいと仮定し，これと気温 Ta(t + ∆t)，風速 U(t + ∆t)，日射
量 S↓(t + ∆t)を用いて式(3.30)の右辺を計算する。計算結果を GRと置く。 
4) 地表面温度 TG0(t + ∆t)を境界条件として図 3.11に示すフローチャートに沿って熱伝導解析を行い，
風化基岩温度 TG(t + ∆t)および含氷率(t + ∆t)を求める。 
5) TG(t)，(t)，TG(t + ∆t)および(t + ∆t)から式(3.30)の左辺を計算する。計算結果を GLと置く。 
6) 手順 3)で求めた GRと，手順 5)で求めた GLの差の絶対値|GR − GL|が許容値2以内であれば，t = t + ∆t
として時間を更新し，さらに t + ∆t 秒後の気温 Ta(t + ∆t)，風速 U(t + ∆t)，斜面日射量 S↓(t + ∆t)を用
いて，手順 2)に戻り風化基岩温度 TG(t + ∆t)を計算していく。|GR − GL|が許容値を超える場合は，定
数 a を用いて，TG0(t + ∆t) = TG0(t + ∆t) + a(GR − GL)と，地表面温度を修正して手順 4)に戻り，許容値以
内となるまで繰り返し計算する。2は誤差が十分小さいと考えられる 1 W / m2 とした。定数 a は計算
繰り返し回数が 20 回以下でかつ TG0(t + ∆t)が 0ºC 以下の場合は 0.002，TG0(t + ∆t)が 0ºC より高い場合
は 0.005 とし，計算繰り返し回数が 20 回以上となれば 0.002 とした。 





式(3.45)を用いて計算した 1 月 1 日（ay = 0）における快晴時の斜面日射量 J を図 3.13に示す。図 3.13に
は，式(3.44)より求めた快晴時の水平面日射量 Jh も併せて示してある。快晴時の斜面日射量 J は，斜面勾配
 が 33.9º（田上山若女裸地谷の勾配），斜面向きが南（Asp = 0º），北西（田上山若女裸地谷の斜面向き，Asp = 
135º），北の条件（Asp = 180º）での値である。南向き斜面の場合，1 日を通して快晴時の斜面日射量 Jは快晴
時の水平面日射量 Jhよりも大きく，最大で約 780 W / m2である。一方，北向き斜面の場合，快晴時の斜面日
射量 Jは快晴時の水平面日射量 Jh よりも小さく，最大でも約 100 W / m2程度であることが分かる。1 月 1 日
においては，太陽の南中高度は約 31.9º であるため，北向き斜面では，快晴時の斜面直達日射量 Jdは 0 W / m2
となっている。従って，入射した日射量は，快晴時の斜面天空日射量 Jsと快晴時の斜面反射日射量 Jrの 2
つだけである。北西向き斜面の場合は，午前 11 時までは，日射量が北向き斜面に入射する日射量と同じであ
るが，午前 11 時以降は日射量が増加している。これは，午前 11 時以降から，快晴時の斜面直達日射量 Jd
が正の値となったためである。 
図3.14は，式(3.46)より計算される，Jratioの 1 月 1 日における時系列変化を表す。Jratioは斜面勾配 が 33.9º，
斜面向きが南，北西，北の条件での値である。南向き斜面の場合は，水平面に対し最大で約 1.6 倍，北向き
斜面の場合では最小で約 0.3 倍である。図 3.15 は，2007 年 1 月 1 日に田上山若女裸地谷で観測された水平
面日射量 S↓と，Jratioを用いて式(3.47)より推定された斜面日射量 S↓を示す。図 3.15を見ると，斜面向きに
よって入射する日射量は異なることが分かる。従って，斜面日射量 S↓を求めることは重要であることが伺
える。 
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図 3.13 各斜面向きにおける快晴時の斜面日射量 Jと快晴時の水平面日射量 Jh（1月 1日） 
 
図 3.14 Jratioの斜面向きによる違い（1月 1日，勾配 = 33.9º） 
 
図 3.15 水平面日射量の観測値 S↓と斜面日射量 S↓の違い（1月 1日，勾配 = 33.9º） 
 
(2) 下向き長波放射 L↓の係数の決定 
 風化基岩温度を推定するにあたり，下向き長波放射 L↓の係数を，計算期間において一定値となるという
仮定のもとで，最も適当な値に決定する。図 3.16 はを 1.0，0.94，0.92，0.91，0.90，0.89，0.87，0.7，0.6
とし，田上山地の裸地斜面で観測された気象データから風化基岩温度を推定した時（Case3-2）に得られる地
表面温度の推定値 TG0eと，地表面温度の観測値 TG0から得られる偏差平方和の平方根 DEV（式(3.31)）をプロ
ットしたものである。直線は近似曲線である。図 3.16 を見ると，近似曲線は下に凸の曲線を描いており，
DEV が最小となるのは = 0.91 のときである。よって田上山地の裸地斜面を対象として計算する場合， = 0.91
として計算すればよいと推察される。なお，田上山地の裸地斜面における下向き長波放射の観測値 Lobs↓と，
気温の実測値 Taの 4 乗にステファン・ボルツマン定数 sbを乗じた値の比a 
4
abobsa TsL   
を計測ステップごとに求め，これを 2007 年の 1 年間で平均した値は約 0.89 であり，0.91 に近い値となって
いる。約 0.89 という値は，平均値とはいえ，田上山地の裸地斜面における下向き長波放射 L↓の係数の実際
の値と見なしうるので，偏差平方和の平方根 DEV が最小となるように決定したの値は妥当であると考えら
れる。 
 の値の違いが地表面温度 TG0の推定値に与える影響を見ておく。図 3.17 は，を 0.94，0.91，0.87 とし，
Case3-2 の条件で計算した時に得られた地表面温度 TG0の時系列変化を示す。なお，結果は凍結融解現象が活 
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図 3.16 地表面温度 TG0の推定値の時系列変化と観測値のそれから計算される 
偏差平方和の平方根 DEV と下向き長波放射の係数の関係 
 
図 3.17 下向き長波放射の係数を 0.94，0.91，0.87 としたときの地表面温度の推定値と 
地表面温度の観測値の時系列変化（2007 年 2 月 1日から 2007 年 3 月 1日） 
 
発となる 2 月の期間に限って示している。図 3.17を見ると，が小さくなるにつれて，推定した地表面温度
TG0は，全体的に低くなる傾向にあった。これは，式(3.28)から分かるように，が小さくなるにつれて地中に
入射する下向き長波放射量 L↓が少なくなり，よって地中伝導熱 G が小さくなるためである。 
 
(3) 風化基岩温度の推定結果の妥当性 
次に，風化基岩温度の推定結果の妥当性を検証する。図 3.18 は，風化基岩温度 TGの推定結果と観測結果
を，2006 年 12 月 20 日から 2007 年 4 月 10 日の期間で示したものである。図 3.18a)は地表面温度 TG0の，図
3.18b)は地表面下 10 cm 地点の風化基岩温度の，図 3.18c)は地表面下 30 cm 地点の風化基岩温度の推定結果




あるからである。図 3.19 は，図 3.18 の結果を，気温が氷点下となる日が最も多い 2 月に限定して示したも
のである。まず，Case3-1 の，地表面温度の観測値を入力データとして求めた推定結果と観測結果を比較する。
図 3.18b)，図 3.18c)の地表面下 10 cm 地点および 30 cm 地点の結果を見ると，推定値と観測値はほぼ同じ変
化傾向を示し，再現性が高いことが分かる。2 月における地表面下 10 cm 地点および 30 cm 地点の結果を見
ても同様であり，推定値の再現性は高い（図 3.19b，図 3.19c）。Case3-1 は水分移動を無視した計算条件では
あるものの，高い精度で風化基岩温度 TGを推定できることが分かる。 
 次に，Case3-2 の，田上山地の裸地斜面で観測された気象データを用いて求めた推定結果と観測結果を比較 
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図 3.18 風化基岩温度 TGの推定値と観測値：a)地表面，b)地表面下 10cm 地点，c)地表面下 30cm 地点 
（2006 年 12 月 20 日から 2007 年 4 月 10 日） 
 
する。まず，全体的な傾向を見ると，地表面温度は，推定結果の方が観測結果よりも高い傾向が見られる（図
3.18a）。特に，3 月以降はその傾向が著しく表れている。地表面下 10 cm 地点および 30 cm 地点の温度につ
いても，地表面温度と同様の傾向であるが，推定値と観測値の差は地表面温度の結果よりも比較的小さい（図
3.18b，図 3.18c）。凍結融解の発生が活発な 2 月における地表面温度の推定値と観測値を見ると，観測値は
氷点下となるにも関わらず，推定値は氷点よりも高い温度である傾向が見られる（図 3.19a）。一方，地表面
下 10 cm 地点および 30 cm 地点の温度については，推定値と観測値の差は比較的小さいと言える（図 3.19b，
図 3.19c）。なお，第 4章では，本節で提案した風化基岩温度の解析モデルを応用した検討を行うが，その場
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図 3.19 風化基岩温度 TGの推定値と観測値：a)地表面，b)地表面下 10cm 地点，c)地表面下 30cm 地点 
（2007 年 2月 1日から 2007 年 3月 1日） 
 
る。まず，全体的な傾向を見ると，Case3-2 と同様に地表面温度は推定結果の方が観測結果よりも高い傾向が
見られ，Case3-2 の場合よりもさらに地表面温度は高く推定されている（図 3.18a）。地表面下 10 cm 地点お
よび 30 cm 地点の温度についても同様で，最大でも 5ºC 程度の差が見られる（図 3.18b，図 3.18c）。凍結融




































































































 1  


































いく。従って，不飽和の場合は，図 3.20a）のように，ある間隙径 r1 以下の間隙に水が充填することになる。 
(3.49) 
(3.50) 
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間隙径 r が r2 ≤ r ≤ r1 であるような間隙に入っている水が凍結した場合（図3.20a)），凍結時の間隙径分布 g1(r) 
[ 1 / m ]は図 3.20b)のように，不連続になると考えられる。間隙径が r2 < r < r1の間隙に入っている水は，氷
となって一時的に間隙ではなくなっているので，これを式で表せば式(3.51)となる。式(3.51)中の係数は式
(3.52)で表される。凍結時の間隙径分布 g1(r) が確率密度関数であることから，係数は，g1(r) を間隙径 r が
 r の範囲で積分したものが 1 となるようにする補正係数である。 




















     21 d11 0rr rrg  
ここに，rm は間隙径の幾何平均， は標準偏差である。 
未凍結時の含水率は，未凍結時の間隙径分布g0(r)の関数として式(2.11)で表される。同様に，凍結時の含
水率 も凍結時の間隙径分布g1(r)の関数として 
    rrr rrgn    0 1 d  
    rrr rrgn    20 1 d  
      rrrrr rrgrrgn     12 dd 10 1  
で表される。ここに，n は間隙率， は含氷率，r は残留体積含水率である。含氷率 は，例えば凍結時の














































Pore radius r [ mm ]
(3.52) 
(3.51) 
 rrrr  12 ,
 12 rrr 
 2rr 
 rr 1




































































































図 3.21 未凍結時，凍結時の水分特性：a)水分特性曲線， 
b)比水分容量－圧力水頭関係，c)透水係数－圧力水頭関係 
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次に，式(2.10)の関係を用いて，間隙径 r を圧力水頭に変数変換する。式(2.10)より，dr = −A −2dである
から，間隙径 rに対応する圧力水頭を1 (= −A / r1 )，間隙径 rに対応する圧力水頭を2 (= −A / r2 )と置くと 






























































となる。ここに，m は圧力水頭の幾何平均( = −A / rm )である。さらに ln(/ m) / = u と置くと，d=du
となるから， 
    rr m uun   


  ln 2 d2exp2
1  
    rr uun    


   2ln 2 d2exp2
1  





































 12 rrr 


























78         第 3 章 凍結融解時の風化基岩内における熱移動と水分移動の解析 







 図3.21は未凍結時および凍結時の水分特性を表す。図3.21a)は圧力水頭と含水率の関係（ –  関係），
図3.21b)は圧力水頭と比水分容量C の関係（ – C 関係），図3.21c)は圧力水頭と透水係数K の関係（ 
– K 関係）を示す。 – C 関係および – K 関係については後述する。図3.21a)の –  関係を見ると，未凍
結時には，圧力水頭が増加して0 mに近づくにつれて，含水率 は増加していくことが分かる。なお，圧力
水頭 = 0 mでの含水率は，間隙率n に等しい。凍結時においては，圧力水頭が< 2の範囲にある場合，
圧力水頭が増加するにつれて，未凍結時と全く同じ様に含水率 は増加する。しかし，氷に相変化してい
る2 ≤  ≤ 1の区間に圧力水頭がある場合は，含水率 は増加せずに一定値となる。そして圧力水頭が
 <  の範囲にある場合，圧力水頭が増加するにつれて，含水率は再び増加に転じる。凍結時の含氷率
を1 と置くと，圧力水頭 = 0 mでの含水率はn − に等しい。 
 
(2) 凍結時の保水性と透水性のモデル化 
 凍結時と未凍結時とでは間隙径分布が異なることにより，比水分容量 C と透水係数 K は凍結時と未凍結時
とで異なると考えられる。そこで，凍結時の比水分容量 C および透水係数 K の関数形を求める。既往の研究
10)により，未凍結時の比水分容量 C と透水係数 K は，間隙径分布の関数であることが分かっている。従って，
凍結時の比水分容量 C と透水係数 K は，凍結時の間隙径分布 g1 ( r )を用いて表現すれば良いと考えられる。 



















   








g0( r )が図 3.20a)に示す形状であるとする。そして，間隙径 r が r1 < r < r2の間隙に入っている水が凍結し，
凍結時の間隙径分布 g1( r )は，図 3.20b)に示す形状になっていると想定する。式(3.57)を圧力水頭 で微分す
ると，凍結時の比水分容量 C は式(3.59)のようになる； 















 mrn  
ここに，は式(3.52)の，凍結時の間隙径分布 g1(r) を間隙径 r が  r の範囲で積分したものが 1 となる
(3.58)




 12  
(3.57) 
























     rmr Qn 
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 2ln  12  
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ようにする補正係数，1 は間隙径 rに対応する圧力水頭(= −A / r1 )，2 は間隙径 rに対応する圧力水頭(= −A 
/ r2 )，m は圧力水頭の幾何平均( = −A / rm )である。 
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K  12  
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ここに，Q(x)は式(2.17)で表される余正規分布関数である。凍結時および未凍結時の圧力水頭と比水分容量
C の関係（ – C 関係）を見ると（図 3.21b），氷に相変化している2 ≤  ≤ 1の区間に圧力水頭がある場
合には，C を 0 m-1 としているが，これは，圧力水頭がこの区間にある場合，含水率 は増加し得ないた
めである。圧力水頭がそれ以外の区間（< 2，< ）にある場合は，未凍結時の比水分容量 C と全く
同じである。凍結時および未凍結時の圧力水頭と透水係数 K の関係（ – K 関係）を見ると（図 3.21c），
未凍結時には圧力水頭が増加して 0 mに近づくにつれて，透水係数 K は増加していくことが分かる。なお，
圧力水頭 = 0 m での透水係数は飽和透水係数 Ksat に等しい。一方，凍結時には，圧力水頭が< 2の範囲
にある場合，圧力水頭が増加するにつれて，未凍結時と全く同じ様に透水係数 K は増加するが，氷に相変
化している2 ≤  ≤ 1の区間では透水係数 K は一定値となる。これは，圧力水頭がこの区間にある場合，
間隙が氷で占められているためである。そして，圧力水頭が <  の範囲にある場合，透水係数 K は再び
増加に転じている。圧力水頭 = 0 m での透水係数は，一部の間隙水が凍結しているために透水性が低下し，
飽和透水係数 Ksatより小さな値となる。 
以上より，凍結時の水分移動解析が理論的には行えることになった。しかしながら，実際に数値計算を行
うと，解が発散してしまう問題が生じた。これは，比水分容量C が，圧力水頭 = 1，2 の点で値が急変する
ことと，2 ≤  ≤ 1 の区間で比水分容量C = 0 m-1となることに起因すると考えられた（図3.21b）。そこで，
不連続点1，2で，比水分容量C を連続曲線に近似し，不連続点で値が滑らかに変化するように修正を行っ
た。まず，凍結時の間隙径分布  rg1 を曲線近似することを考える。ここでは平均[ m ]，標準偏差x [ m ]の


















に 5×10−4 mm とした。一例として，平均 = 0.1 mm としたときの，正規分布の累積分布関数 B の関数形を図
3.22に示す。標準偏差xが小さいため，間隙径 r = 0.1 mm の周りの非常に小さい範囲で B の値は変化するこ
とが分かる。 
正規分布の累積分布関数 B を用いて曲線近似した凍結時の間隙径分布 g2(r) は以下のように手順で得た： 
1) ra を不連続点 r1と r2 の中間点（ = ( r1 + r2) / 2 ）とする。 
2) 間隙径 r が r ≤ raの範囲にあるときは，式(3.63)の平均に不連続点 r2 を代入し，未凍結時の間隙径分
布 g0 (r) に(1 – B)とを乗じる。 
3) 間隙径 r が ra < r の範囲にあるときは，式(3.63)の平均に不連続点 r1 を代入し，未凍結時の間隙径分
布 g0 (r) に B とを乗じる。 
4) 曲線近似した凍結時の間隙径分布 g2(r) は下式で表される； 
 
    








































































式(3.64)を用いて，曲線近似した凍結時の比水分容量 C を導出する。式(3.59)の凍結時の比水分容量 C を導
いた時は，式(3.56)の凍結時の含水率を，圧力水頭 で微分する手順をとった。しかし，この他にも，未凍
結時の間隙径分布 g0( r ) の関係式(2.12)を見れば分かるように，未凍結時の間隙径分布 g0(r)は，含水率を間
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図3.22 比水分容量C の曲線近似に用いた正規分布の累積分布関数B 
（平均 = 0.1 mm，標準偏差x = 5 × 10−4 mm） 
 
図 3.23 曲線近似した凍結時における比水分容量 
 










である。式(2.12)と，比水分容量 C の定義式(3.50)を比較すれば，比水分容量 C は未凍結時の間隙径分布 g0(r)
において，間隙径 r を圧力水頭 に変数変換し，有効間隙率( n – r )を乗じても導出することができる。こ
れは凍結時でも適用できる。なぜなら，曲線近似した凍結時の間隙径分布 g2(r) は式(2.12)と同様に 




   
と表現できるからである。曲線近似した凍結時の間隙径分布 g2(r) において，間隙径 r を圧力水頭 に変数
変換し，有効間隙率( n – – r )を乗じれば，曲線近似した凍結時の比水分容量 C を得ることができる。 
まず，間隙径 r を，式(2.10)の関係を用いて圧力水頭 に変数変換する。式(3.65)に式(3.64)を代入し，dr =  
−A −2d，1=A / r，2= A / r2の関係を用いれば， 
 

















1.0  = 0.1 mm
x = 5×10−4 mm
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となる。ここに，a は間隙径 raに対応する圧力水頭（= −A / r a ）である。圧力水頭が ≤ aにある場合は
(A /  – A / 2) / x = u1とおき，a <  にある場合は(A /  – A / 1) / x = u2とおくと，それぞれ −A −2 d/ x 
















































































曲線近似した比水分容量 C を図で表すと図 3.23の赤線で示すようになる。図より，不連続点で連続的に値が
変化するようになっているのが分かる。なお，圧力水頭が2 ≤  ≤1 の凍結区間にある場合は比水分容量














計算は風化基岩のカラムを想定し，鉛直 1 次元，有限要素法により行った。有限要素の分割間隔は 0.01 m
とした。表 3.3に計算条件を示す。本節では，地下水面の深度 zgw [ m ]と凍結が進行する時間 Tfreeze [ hr ]を組
み合わせて，Case3-4 ~ Case3-7 の 4 条件を設定した。まず，地下水の位置により凍結層への水分供給量が異
なると考えられるため，地下水面の深度 zgw が 0.11 m である場合と，1 m である場合の 2 ケースを考えた。
また，凍結速度が異なれば水分移動に違いが表れると予想されるため，凍結が進行する時間 Tfreeze が 1 時間の
場合と，6 時間の場合の 2 ケースを考えた。Case3-4 は，地下水面の深度 zgw が 0.11 m で，凍結が進行する時
間 Tfreeze が 1 時間の条件である。Case3-5 は，地下水面の深度 zgw が 0.11 m で，凍結が進行する時間 Tfreeze が 6
時間の条件である。Case3-6 は，地下水面の深度 zgw が 1 m で，凍結が進行する時間 Tfreeze が 1 時間の条件で
ある。Case3-7 は，地下水面の深度 zgw が 1 m で，凍結が進行する時間 Tfreeze が 6 時間の条件である。なお，
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 表 3.3 計算条件 
 
 








ここに， は含氷率， は含水率，r は残留体積含水率である。結氷率F は0 ~ 1の値をとり，例えばF = 0
は> r かつ= 0のときで，未凍結状態を表す。F = 1は= r かつ> 0の時であり，= r では毛管作用に
より移動できる水分は無いことになるため，計算上この時を完全に凍結した場合とした。0 < F < 1では間隙








   
と，時間t と深度z の関数で表されると仮定した。ここに，z0 は最大凍結深さ[ m ]である。ここでは，Case3-4 
~ Case3-7の全ての条件で，最大凍結深さがz0 = 0.10 mとし，地表面から0.10 mの範囲のみ凍結するようにした。
式(3.69)を図示すると図3.25のようになり，結氷率F は地表面から徐々に大きくなるように変化する。風化基
岩カラム上端（ z = 0.0 m ）でF = 1.0となれば，F の深度分布を固定し，その状態で計算を継続した。最大
計算時間 tmax [ sec ]は全てのケースで1000 hrとした。 
境界条件および初期条件を述べる。境界条件として，上端では水分フラックスが常に0 m / sec，下端では地
下水面を設定して常に圧力水頭 = 0 mとした。圧力水頭の初期条件は，深度z を鉛直下向きに正とすれば，
式(3.70)で表され，水分移動のない平衡状態とした。また，初期条件として，含氷率 は深度方向に一律に0
とした。 
= z − zgw 
計算を行うにあたっては，間隙率 n = 0.29，残留体積含水率r = 0.23，圧力水頭の幾何平均m = −0.2 m，標
準偏差= 1.09 とした。これらの値は，田上山地の裸地斜面において，深度 0 ~ 10 cm から採取した風化花崗
岩サンプルについて pF 試験を実施した結果，得られたものである。飽和透水係数 Ksatは 2.9 × 10−3 mm / sec
とした。これは，田上山地の裸地斜面において，深度 0 ~ 10 cm から採取した風化花崗岩サンプルについて変
水位透水試験を実施して得られたものである。 
計算手順を述べる。計算のフローチャートを図3.26に示し，以下の手順で計算を行う： 
1) 初期条件（t = 0 min）として圧力水頭(t = 0 min)，含氷率(t = 0 min)の深度分布を与える。 
2) t + ∆t 秒後の結氷率 F(t + ∆t)を式(3.69)から求める。 


















(3.69) ただし，F ≥ 0 
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図 3.26 凍結時の水分移動解析のフローチャート 
 
3) 圧力水頭(t)を式(3.57)に代入して含水率(t) を求め，(t + ∆t) (t) と仮定する。 
4) 含水率(t + ∆t)を式(3.69)に代入して含氷率(t + ∆t) を求める。(t + ∆t) (t + ∆t) − (t + ∆t)と置き直
す。 
5) 含水率(t) を式(3.57)に代入し，圧力水頭(t) を求める。 
6) 含水率(t + ∆t)および含氷率(t + ∆t) から，比水分容量 C(t + ∆t)と透水係数 K(t + ∆t)をそれぞれ式
，より求める。
7)  比水分容量 C(t + ∆t)と透水係数 K(t + ∆t)を水分移動方程式に代入して圧力水頭e(t + ∆t)を計
算によって求める。
8) 手順 5)で得られた圧力水頭(t + ∆t)と，手順 7)で得られた圧力水頭e(t + ∆t)の差の絶対値|( t + ∆t ) − 
e( t + ∆t )|が許容値以内であれば，t = t + ∆t として時間を更新し，手順 2)に戻って t + ∆t 秒後の結
氷率 F( t + ∆t )を計算し解析を進めていく。|( t + ∆t ) − e( t + ∆t )|が許容値を超える場合は，( t + 
Calculation of water flow analysis
Start
Input initial condition; 
(t = 0 min), (t = 0 min)
Calculate F(t + ∆t) from Eq.(3.69)
End
Calculate (t + ∆t) from Eq.(3.69) using (t + ∆t)
Assume (t + ∆t) = (t) − (t + ∆t)
Calculate C(t + ∆t) from Eq.(3.67)
and K(t + ∆t) from Eq.(3.62)
Calculate e(t + ∆t) from 
Eq.(3.49)
|e(t + ∆t) − (t + ∆t)| <  ?
t = tmax ?
Update time step :
t = t + ∆t
 = e
Calculate (t) from Eq.(3.57) using (t)
Assume (t + ∆t) equals to (t)
Calculate (t + ∆t) from Eq.(3.57) 
using (t + ∆t)
Calculate (t + ∆t) from Eq.(3.57) 
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∆t ) = e( t + ∆t )として手順 3)に戻り，許容値以内となるまで繰り返し計算する。なお，3の値は，誤
差が十分小さくなると考えられる値として 0.001 m とした。 
9) 最大計算時間 tmaxに達するまで計算を行う。 
 
(2) 計算結果と考察 
図 3.27～3.30は，それぞれ表 3.3の Case3-4 ~ Case3-7 の計算条件で水分移動解析を行った結果を示す。図
3.27 は Case3-4 の，地下水面の位置 zgw が 0.11 m，凍結が進行する時間 Tfreeze が 1 時間の場合で計算を行っ
たときの計算結果であり，図 3.27a)は含水率および含氷率 の時系列変化を，また図 3.27b)は圧力水頭 
の時系列変化を示す。なお含水率 ，含氷率 をそれぞれ直線と破線で，深度 z =0.5 cm，4.5 cm 地点の水分
フラックスをベクトルとして示している。 
まず，図 3.27 に示す Case3-4 の計算結果について考察し，凍結時の水分移動特性を検討する。図 3.27a)
の含水率および含氷率 の時系列変化を見ると，計算開始から 1 時間後の凍結が完了した瞬間，凍結層で
ある地表面から 0.1 m の間では，初期状態よりも含水率は低下し，含氷率 は増加していることが分かる。
例えば，深度 z = 0.0 m の風化基岩カラム上端では，初期状態で含水率は 0.273，含氷率 は 0 であったの
が，計算開始から 1 時間後には，含水率は 0.232 まで低下し，含氷率 は 0.041 まで増加している。計算開
始から1.25 時間後には，計算開始から1時間後の凍結が完了した瞬間に比べ，含氷率 は変化しないものの，
含水率がわずかに増加している。例えば，深度 z = 0.0 m のカラム上端では含水率が 0.234 となり，0.002 だ
け増加している。凍結が完了した後に含水率が が増加したのは，図 3.27a)で水分フラックスが上向きとな
っていることから分かるように，地下からの水分供給があったためである。例えば，深度 z = 4.5 cm 地点での
水分フラックスは，計算開始から 1 時間後では上向きに約 0.72 cm / day，1.25 時間後では上向きに約 0.09 cm / 
day である。なお，深度 z = 0.5 cm 地点でも，上向きの水分フラックスが生じているものの，その大きさが約
0.002 cm / day と小さく，図にベクトルとして表示していない。しかしながら，計算開始から 6 時間が経過し
ても，含水率 はほとんど増加していない。これは，図 3.21a)に示す，凍結時の水分特性曲線を用いて説明
すると，含水率 が増加するためには，圧力水頭が >1 となる必要があるが，このような条件を満たす
ほどの水分フラックスが生じなかったためと考えられる。 










次に，Case3-4 よりも凍結が進行する時間 Tfreeze が長い，Case3-5 の条件で計算した結果について考察する。
図 3.28は Case3-5 の，地下水面の位置 zgw が 0.11 m，凍結が進行する時間 Tfreeze が 6 時間の条件での計算結
果である。図 3.28a)は含水率および含氷率 の時系列変化を，また図 3.28b)は圧力水頭 の時系列変化を
示す。図 3.28a)を見ると，計算開始から 6 時間後までにおいて，つまり凍結が完了するまでの間に，凍結層
である地表面から 0.1 m の間で含水率が低下し，含氷率 が増加している。例えば，深度 z = 0.0 m の風化 
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図 3.27 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化     図 3.28 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化 
（Case3-4）：                  （Case3-5）： 
a)含水率，含氷率の時系列変化          a)含水率，含氷率の時系列変化 
b)圧力水頭の時系列変化             b)圧力水頭の時系列変化 
      
図 3.29 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化     図 3.30 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化 
（Case3-6）：                  （Case3-7）： 
a)含水率，含氷率の時系列変化          a)含水率，含氷率の時系列変化 
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基岩カラム上端では，初期状態で含水率は 0.273 であったのが，計算開始から 1 時間後には 0.268，6 時間
後には 0.232 まで低下している。さらに，計算開始から 6.25 時間後，つまり凍結が完了した後は，カラム上
端で含水率は 0.233 とわずかに増加している。このときの水分フラックスを見ると，例えば z = 4.5 cm 地点で
は上向きに約 0.54 cm / day の水分フラックスが生じている。従って，凍結時に地下から凍結層への水分供給
があったことが分かる。しかし，計算開始から 20 時間が経過しても含水率は増加していない。これは，
Case3-4 と同様に，水分フラックスは上向きに生じているものの，その絶対量はごくわずかであるためと考え
られる（図 3.28a）。凍結時における圧力水頭 の変化を見ると，計算開始から 6 時間後まで，次第に圧力水
頭 が減少している（図 3.28b）。計算開始から 6 時間が経過して凍結が完了した後は，圧力水頭が徐々に回
復し，計算開始から 20 時間後には平衡状態に近い状態となっている。従って，計算開始から 20 時間後以降
には，水分移動は発生しない。 
ここで，計算条件の中で，凍結が進行する時間 Tfreeze のみが異なる，Case3-4 と Case3-5 の違いを比較する。
まず，違いが見られるのは水分フラックスの大きさである。凍結完了後，深度 z = 4.5 cm 地点における水分フ
ラックスは，Case3-4 では約 0.72 cm / day ，Case3-5 では約 0.54 cm / day と，凍結が進行する時間 Tfreeze が短
い Case3-4 の方が大きい。また，凍結が完了してから平衡状態に達するまでの時間は，Tfreeze が短い Case3-4
では約 5 時間であったのに比べ，Tfreeze が長い Case3-5 では 14 時間と，Case3-5 の方が長い。このことから，
凍結が進行する時間が短いほど，換言すれば凍結する速度が速いほど水分フラックスは大きく，凍結が完了
した後の圧力水頭 の回復速度が速くなることが推察される。 
 次に，地下水面の位置 zgw を Case3-4 よりも深部に設定した Case3-6 の条件で計算した結果について考察す
る。図 3.29は Case3-6 の，地下水面の位置 zgw が 1.0 m，凍結が進行する時間 Tfreeze が 1 時間の場合の結果で
ある。図 3.29a)は含水率および含氷率 の時系列変化を，図 3.29b)は圧力水頭 の時系列変化を示す。 
図 3.29a)を見ると，計算開始から 1 時間後までにおいて，つまり凍結が完了するまでの間に含水率は低
下，含氷率 は増加していることが分かる。例えば，カラム上端において，初期状態では含水率が 0.232 で
あったのが，計算開始から 1 時間後の凍結完了時には 0.230 となっている。さらに，計算開始から 58 時間後，
つまり凍結が完了した後は，カラム上端で含水率は 0.231 とわずかに増加しており，水分フラックスは深度 z 
= 4.5 cm 地点で上向きに約 3×10−6 cm / day である。水分フラックスは非常に小さいため，図には表示されて
いない。圧力水頭 の時系列変化を見ると，Case3-4 と同様に，計算開始から 1 時間後には，凍結により圧
力水頭 が減少，凍結完了後は，時間の経過に伴って，凍結層で圧力水頭 が回復し，未凍結層から凍結層
へ水分が供給されていることが分かる（図 3.29b）。そして，計算開始から 740 時間後には平衡状態に近い状
態となっている。 
計算条件の中で，地下水面の位置 zgw のみが異なる，Case3-4 と Case3-6 を比較すると，地下水面の位置 zgw 
が Case3-4 よりも深部にある Case3-6 の方が，圧力水頭の再び平衡状態となるまでに要する時間が長いことが
分かる。これは，地下水面が凍結層から離れた位置にあり，水分供給量が小さいためと考えられる。実際，
凍結が完了した瞬間における，深度 z = 4.5 cm での水分フラックスは，Case3-4，Case3-5 でそれぞれ約 0.72 cm 
/ day，約 0 cm / day と Case3-6 の方が小さい。以上より，地下水面の位置が高いほど，凍結層への水分供給
量は大きいことが分かる。また，霜柱が発生するためには，地下水面の位置が高いことが必要であると推察
される。 
 最後に，Case3-4 に比べて地下水面の位置 zgw をより深部に設定し，凍結が進行する時間 Tfreeze が長い
Case3-7 の条件で計算した結果について考察する。図 3.30は Case3-7 の，地下水面の位置 zgw が 1.0 m，凍結
が進行する時間 Tfreeze が 6 時間の場合の結果である。図 3.30a)は含水率および含氷率 の時系列変化を，
また図 3.30b)は圧力水頭 の時系列変化を示す。図 3.30a)を見ると，Case3-6 と同様に，凍結による含水率
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および含氷率 の変化はごくわずかである。水分フラックスは非常に小さいため，図には表示されていな
い。図 3.30b)の圧力水頭 の時系列変化を見ると，計算開始から 6 時間が経過して凍結が完了した後，非常
に長い時間をかけて圧力水頭が回復し，計算開始から 740 時間後に圧力水頭はほぼ平衡状態となっている。

























ここに，r は残留体積含水率，a2は任意定数である。a2の値は，Jame and Norum9)が行った土壌に対する実験
で，−2°C までに大部分の水が凍結することが分かっているので，これを参考として a2 = 2.5 とした。図 3.31
に風化基岩温度 TGと式(3.71)で示される結氷率 F との関係を示す。ここで，式(3.71)の関係が妥当か否か，検
討しておく。そこで，式(3.71)を 
    rGr T   5.2exp  
と変形し，Jame and Norum9)らの実験条件と合わせるために，残留体積含水率rを 0 と仮定し，水と氷の存在
割合(  +  )が 0.35 で一定と仮定する。すると，式(3.72)から得られる風化基岩温度 TGと含水率の関係は，
図 3.31に示す赤線のようになる。図 3.31には，Jame and Norum9)により求められた温度と含水率の関係も示









そこで，間隙率の増加率 Ir が式(3.73)のように結氷率 F の関数で表せると仮定した；
 C0GT
 C0GT (3.71) 
(3.72) 
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間隙率の増加を考慮すると，含水率，比水分用量 C，透水係数 K が変化すると予想される。厳密には，間
隙の増加量は間隙径により異なると考えられるが，簡単のため間隙の存在割合は間隙率の増加によって変わ
らないと仮定する。すると，間隙率の増加を考慮した時の含水率，比水分容量 C，透水係数 K は，各式に含
まれる間隙率 n に間隙率の増加率 Ir を乗じるだけとなり，それぞれ以下のようになる； 
    rmrr QnI 
 

 ln   
    rmrr QnI 
 

 2ln  



















































































































































































ここに，は式(3.52)の，凍結時の間隙径分布 g1(r) を間隙径 r が  r の範囲で積分したものが 1 となる
ようにする補正係数，m は圧力水頭の幾何平均( = −A / rm )，1 は間隙径 rに対応する圧力水頭(= −A / r1 )，
2 は間隙径 rに対応する圧力水頭(= −A / r2 )， は標準偏差，Ksatは飽和透水係数である。 
図 3.33に未凍結時，凍結時，凍結時で間隙率が増加した場合の水分特性を表す。図 3.33a)は含水率と圧
力水頭の関係（水分特性曲線），図 3.33b)は比水分容量 C と圧力水頭の関係，図 3.33c)は透水係数 K と 
TG [degree C]






















 < 2 ) 
 <  ) 













 < 2 ) 
1 <  ) 









 ≤ a ) 
 > a ) 
(3.75) 
TG [degree C]























90         第 3 章 凍結融解時の風化基岩内における熱移動と水分移動の解析 
 
図 3.33 未凍結時，凍結時凍結時に間隙率が増加する場合の水分特性： 
a)水分特性曲線，b)比水分容量－圧力水頭関係，c)透水係数－圧力水頭関係 
 
圧力水頭の関係を示す。図 3.33a)の –  関係を見ると，間隙率の増加を考慮しない場合で，凍結前の圧
力水頭が1であったとした時，間隙水の一部が凍結した瞬間に圧力水頭は2となり，含水率は0 から1 とな
る。一方，間隙率の増加を考慮する場合は，間隙率の増加により水が増減することはないと仮定しているた
め，凍結した瞬間の含水率は同じく1 であると考えられる。そして，圧力水頭は1 に対応する値3 となり，
2よりも減少する。圧力水頭が2から3へと小さくなることで，圧力水頭の空間微分が大きくなり，より多
くの水分供給が期待される。図 3.33b)の C –  関係および図 3.33c)の K –  関係を見ると，間隙率の増加












 cos0  
と，温度の関数として与えた。ここに，Ma は温度の最大変化量[ ºC ]，hpは半周期[ min ]，Th は温度の初期位
相[ ºC ]である。図3.34に，風化基岩面温度TG0 と時間t の関係を示す。Case3-8では，温度の最大変化量Ma = 
0.4ºC，半周期hp = 360 min，温度の初期位相Th = 0ºCとし，風化基岩面温度TG0 が0.4ºCから− 0.4ºCまで6 時間
かけて変化する場合である。Case3-9は，温度の最大変化量Ma = 0.4ºC，半周期hp = 720 min，温度の初期位相
Th = 0ºCであり，Case3-8よりも凍結時間が2倍となった場合である。Case3-10は，温度の最大変化量Ma = 0.6 ºC，






































































































とした。Case3-12は，式(3.49)でK = 0と仮定して水分移動を考慮せず，温度の最大変化量Ma ，半周期hp ，温
度の初期位相Th はCase3-8と同じ条件である。Case3-13は，Case3-12と同じく水分移動を考慮せず，それ以外
はCase3-10と同じ条件である。Case3-12，Case3-13は，水分移動がある場合とない場合の違いを見るために設
定した計算条件である。なお，全ての計算条件で，時間t = 0secでは風化基岩面温度TG0 = 0.4ºCと設定している。 
境界条件および初期条件を述べる。温度変化に関しては，境界条件として風化基岩面温度を式(3.77)によっ
て変化させ，下端は 0.4ºC で一定とした。初期条件は深さ方向に一律に 0.4ºC とした。水分移動に関しては，
境界条件として，上端では水分フラックスが常に 0 m / sec，下端では地下水面を設定して常に圧力水頭 = 0 m
とした。圧力水頭の初期条件は，深度 z を鉛直下向きに正とすれば式(3.78)で表され，水分移動のない平衡
状態とした。また初期条件として含氷率 は深度方向に一律に 0 とした。 
= z − zs   (zs = 0.2 m) 




し合わせたものとした。また，間隙率n = 0.29，残留体積含水率r = 0.23，圧力水頭の幾何平均m = −0.20 m，
標準偏差= 1.09，飽和透水係数Ksat = 2.9 × 10−3 mm / secとし，3.4の計算条件と同じとした。 
計算手順を述べる。計算は陳ら3)の計算方法を参考とし，図3.35のようなフローチャートとした； 
1) 初期条件（t = 0 min）として風化基岩温度 TG(t = 0 min)，圧力水頭(t = 0 min)，含氷率(t = 0 min)の
深度分布を与える。 
2) 境界条件として風化基岩面温度 TG0( t + ∆t )を入力する。 
3) 時間を∆t だけ進めた時の体積含氷率変化∆( t + ∆t )を 0 と仮定する。 
4) ( t + ∆t ) ( t ) + ∆( t + ∆t )と置く。 
M a [ degree C ] h p [ min ] T h  [ degree C ] Increase of porosity Water flow
Case3-8 0.4 360 0 × О
Case3-9 0.4 720 0 × О
Case3-10 0.6 360 −0.2 × О
Case3-11 0.4 360 0 О О
Case3-12 0.4 360 0 × ×
Case3-13 0.6 360 −0.2 × ×
Time [min]





















動解析を行い，風化基岩温度TG( t + ∆t )，含水率( t + ∆t )を求める。 
6) 式(3.71)に，5)で得た含水率( t + ∆t )と，4)で得た含氷率( t + ∆t )を代入し，風化基岩温度TGe( t + ∆t )
を求める。 
7) 手順 5)で得られた風化基岩温度 TG( t + ∆t )と，手順 6)で得られた風化基岩温度 TGe( t + ∆t )の差の絶対
値|TG( t + ∆t ) − TGe( t + ∆t )|が許容値以内であれば，t = t + ∆t として時間を更新し，手順 2)に戻って
t + ∆t 秒後の風化基岩面温度 TG0 ( t + ∆t )を入力して解析を進めていく。|TG( t + ∆t ) − TGe( t + ∆t )|が許
容値を超える場合は，∆( t + ∆t ) = ∆( t + ∆t ) + a3|TG( t + ∆t ) − TGe( t + ∆t )|として手順 3)に戻り，許
容値以内となるまで繰り返し計算する。4は誤差が十分小さくなると考えられる値として，0.001ºC と
した。定数 a3は，計算繰り返し回数が少なくなるよう，かつ発散が生じないような値として 0.01 とし 
た。 
8) 計算は最大計算時間 tmaxに達するまで行う。 
Start
Calculation of heat flow and water flow
Input initial condition; TG(t = 0 min), 
t = 0 min, (t = 0 min)
Assume ∆(t + ∆t) = 0
Calculate TGe(t + ∆t) from Eq.(3.71) 
using (t + ∆t) and (t + ∆t)
|TGe− TG| <  4?
Calculate TG(t + ∆t) from heat 
flow analysis (Tsutsumi et al.)
∆(t + ∆t) = ∆(t + ∆t) + 
a2(TGe−TG)
Update time step :
t = t + ∆t
End
t = tmax ?





Calculate (t + ∆t)
from water flow analysis 
(t+∆t) = (t) + ∆(t + ∆t)
Input TG0(t + ∆t) 
as boudary condition
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図 3.36 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化     図 3.37 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化 
（Case3-8）：                  （Case3-9）： 
a)含水率，含氷率の時系列変化          a)含水率，含氷率の時系列変化 
b)圧力水頭の時系列変化             b)圧力水頭の時系列変化 
      
図 3.38 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化     図 3.39 含水率，含氷率，圧力水頭の時系列変化 
（Case3-10）：                  （Case3-11）： 
a)含水率，含氷率の時系列変化          a)含水率，含氷率の時系列変化 
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3.5.2 計算結果と考察 
 
まず，凍結時間の違いが与える凍結深さ，水分移動特性の違いを検討する。図 3.36は Case3-8 の解析結果
であり，図 3.36a)は含水率 と含氷率 の，図 3.36b)は圧力水頭 の時系列変化を示す。図 3.37は Case3-9
の解析結果であり，図 3.36a)は含水率 と含氷率 の，図 3.37b)は圧力水頭の時系列変化を示す。Case3-8
では風化基岩面温度 TG0 が 0.4ºC から−0.4ºC に至るまで 360min，Case3-9 では 720min を要し，その他の条件
は同じであるので，両者を比較すれば凍結時間の違いを見ることができる。なお含水率 ，含氷率はそれ
ぞれ直線と破線で，深度 z =0.5 cm，2.5 cm，7.5 cm 地点の水分フラックスをベクトルとして表示している。 
両者を比較すると，まず含氷率が 0 より大きくなる（ > 0）深さに違いが見られる。例えば，風化基岩面
温度 TG0 が−0.4ºC に達した時点での凍結深さは，Case3-8 では 4 cm，Case3-9 では 6 cm である。Case3-9 の方
が凍結時間は長いために，より深部まで凍結したものと考えられる。また，凍結過程での水分フラックスは
両ケースとも上向きで，地表面の方向への水分供給があるが，Case3-8 の方が Case3-9 よりも大きいという違
いが見られる。例えば，風化基岩面温度 TG0 が−0.4ºC に達した時，深さ 2.5cm では，Case3-8 で上向きに 0.14 
cm / day，Case3-8 で上向きに 0.05 cm / day の速さで水が移動していることが分かる。これは図 3.36b)，図
3.37b)に示すように，圧力水頭 の深度分布に違いがあり，Case3-8 の方では水頭差がより大きくなったた
めと考えられる。圧力水頭が小さくなるのは，凍結により含水率が減少したためである（図 3.33a）。し
かし，風化基岩面温度 TG0 が−0.4ºC に達した時，両ケースとも風化基岩カラム上端で含水率は約 0.24，含
氷率は約 0.02 と，両者の和は初期値 0.26 とほとんど変わらない。これは，図 3.33aに示すような凍結が生
じた場合で説明すると，水が入り得るためには圧力水頭 が > 1 の範囲にある必要があるが，このような
条件を満たすほどの水分フラックスが生じなかったためと考えられる。カラム上端から 4 cm の凍結層では，
含水率 は Case3-9 の方が Case3-8 よりわずかに小さく，含氷率 は Case3-9 の方が Case3-8 よりもわずかに
大きい。これは Case3-9 の方が凍結時間は長い分，氷に相変化する量が多くなったためと考えられる。以上
より，凍結時間が短いほど凍結深さは小さくなり，凍結層への水分移動が発生しやすくなることが分かる。 
 次に，温度低下量の違いが与える影響について考察する。ここでは Case3-8 の結果（図 3.36）と，計算条
件のうち温度の最大変化量 Maのみが異なる Case3-10 の結果（図 3.38）とを比較する。図 3.38a)は含水率 と
含氷率 の，図 3.38b)は圧力水頭の時系列変化を示す。 
 凍結深さについて Case3-8 と Case3-10 を比較すると，温度低下量が大きい Case3-10 の方が大きい。実際，
Case3-8 で風化基岩面温度 TG0 が−0.4ºC に達した時，凍結深さは 4 cm，Case3-10 で風化基岩面温度 TG0 が−0.8ºC
に達した時は 7 cm である。また，Case3-10 の方が Case3-8 よりも水分フラックスが大きく，より多くの水が
凍結層へ供給されていることが分かる。これは，Case3-10 の方が同じ凍結時間でも温度低下量が大きいため
に含水率が減少し，圧力水頭 が低下したためである（図 3.38b）。しかし，風化基岩面温度 TG0 が−0.8ºC




考慮していない Case3-8 の結果（図 3.36）と，間隙率の増加を考慮し，その他の計算条件は同じである Case3-11
の結果を比較する。図 3.39は Case3-11 の解析結果であり，図 3.39a)は含水率 と含氷率 の，図 3.39b)は
圧力水頭の時系列変化を示す。両者を比較すると，含水率 と含氷率 に差が見られ，例えば風化基岩面
温度 TG0 が−0.4ºCに達した時，Case3-8では含水率 ，含氷率は上端でそれぞれ 0.24，0.019であるが，Case3-11
ではそれぞれ 0.25，0.031 と Case3-8 より大きい。しかも Case3-11 では，両者の和は 0.281 で初期値よりも大 
3.5 凍結時における風化基岩内の熱伝導と水分移動の同時解析            95 
   
図 3.40 風化基岩内温度 TGの時系列変化（Case3-8）  図 3.41 風化基岩内温度 TGの時系列変化（Case3-12） 
 
図 3.42 風化基岩内温度 TGの時系列変化（Case3-11） 
   
図 3.43 風化基岩内温度 TGの時系列変化（Case3-10）  図 3.44 風化基岩内温度 TGの時系列変化（Case3-13） 
 
きく，水分供給があったことが分かる。なお，温度条件が同じなため，凍結深さに違いはない。水分フラッ
クスを比較すると，風化基岩面温度TG0 が−0.4ºCに達した時，深さ2.5cmではCase3-8で上向きに0.14 cm / day，
Case3-11 で上向きに 0.23 cm / day である。従って，Case3-11 では深部からの大きな水分供給があったことが







図 3.40 は，水分移動があり，温度の最大変化量 Ma が 0.4，半周期 hp が 360 分の条件（Case3-8）で計算し
た場合に得られる，風化基岩温度 TGの時系列変化である。また図 3.41 は，水分移動はないが，温度の最大
変化量 Ma および半周期 hp は Case3-8 と同じ条件（Case3-12）で計算した場合に得られる，風化基岩温度 TG
の時系列変化である。両者を比較すると，全体的な変化の傾向としては違いがないことが分かり，風化基岩
温度 TG < 0ºC となる深さは，例えば風化基岩面温度 TG0 が−0.4ºC に達した時で比べると，どちらも 0.04 m と
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同じである。さらに，間隙率の増加を考慮した場合には風化基岩温度の推定結果に違いが表れるか，検討す
る。図 3.42 は，水分移動および間隙率の増加を考慮し，温度の最大変化量 Ma および半周期 hp は Case3-8
と同じ条件（Case3-11）で計算した場合に得られる，風化基岩温度 TGの時系列変化である。図 3.41と図 3.42
を比較すると，この場合も水分移動が無い場合と違いはない。今度は，風化基岩面温度 TG0 がより低くなる
場合で，水分移動があるか否かにより温度分布が変化するか，検討する。図 3.43は，水分移動があり，温度
の最大変化量 Ma が 0.6，半周期 hp が 360 分の条件（Case3-10）で計算した場合に，図 3.44は，水分移動は
ないが，温度の最大変化量 Ma および半周期 hp は Case3-10 と同じ条件（Case3-13）で計算した場合に得られ
る，風化基岩温度 TGの時系列変化である。両者を比較すると，この場合も温度分布に大きな違いはなく，ま
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する温度を定義する必要があるが，ここでは，風化基岩温度 TG が−1ºC を下回れば凍結すると考えた。−1ºC
としたのは，田上山地の風化花崗岩質の裸地斜面において，土砂化する風化花崗岩層を風化基岩温度 TGの計
算結果から推定する場合，−1ºC を跨ぐ回数が 10 回以上となる深さを土砂化する風化花崗岩層と考えるのが，
最も適当であったことによる 3)。なお，0ºC あるいは−0.5ºC を跨ぐ回数が 10 回以上となる深さを土砂化する
風化花崗岩層と見なすと，過大評価となることが示されている 3)。図 3.4より，TGが−0.6ºC を下回れば全て
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図 4.1 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 
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図 4.4 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 
（田上山地の裸地斜面で観測された気象データを入力データとして計算される 
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温度補正値 Tcalib の値は，具体的には以下のように決定した。まず，風化基岩温度 TG の推定値から，ある
温度 Tx だけ補正する。そして補正した風化基岩温度 TG,C から凍結融解強度指数 IFT を求める。一方，地表面
温度 TG0を入力データとした解析により推定した風化基岩温度 TGから凍結融解強度指数を求め，これを真値
IFT,Rとみなす。IFTと IFT,Rを比較し，両者 がほぼ一致する時の温度補正値 Txを Tcalib とした。 
図 4.3 は，温度補正値 Tcalib と，補正後に再解析して求めた凍結融解強度指数 IFT との関係である。実線は
近似曲線である。図 4.3 を見ると，温度補正値 Tcalib が小さくなるにつれて，凍結融解強度指数 IFT は大きく
なることが分かる。ここでは，地表面温度 TG0 を入力データとした解析（Case3-1）から求めた凍結融解強度
指数の真値 IFT,R= 0.097 m に一致するように補正するので，図 4.3から凍結融解強度指数が 0.097 m となる温
度補正値 Tcalibを読み取ると，その値は−0.975ºC となる。 
図 4.4に示すのは，温度補正値 Tcalib = −0.975ºC で補正した後に得られる，−1ºC 等温線の時系列変化と凍結
融解回数の深度分布である。図 4.4a)は−1ºC の等温線の時系列変化を示し，図 4.4b)は計算期間全体におけ
る凍結融解回数の深度分布を示す。温度補正値 Tcalibにより補正した後に得られる−1ºC 等温線の時系列変化と，
凍結融解回数の深度分布の妥当性を確認するため，図 4.4 と，地表面温度 TG0 を入力データとした解析から
得られる図 4.1 とを比較する。まず，−1ºC 等温線の時系列変化を比較すると，図 4.4a)では 1 月から 2 月に
集中して風化基岩温度が−1ºC となっているが，図 4.1a)では 1 月から 4 月にかけての各月で数回，風化基岩
温度が−1ºC となっている。次に，凍結融解回数の深度分布の違いを見ると，図 4.4b)では，最大凍結深さ，






 我が国の多くの地域では，晩秋から早春にかけて凍結融解現象が発生する。第 2 章で見たように，田上山
地の風化花崗岩の場合，土砂化するためには 10回以上の凍結融解を経験しなければならない。図4.1c)の 2006

























凍結融解現象の規模が毎年同じであるとする。つまり，凍結融解回数 rep[ − ]が深度 z[ m ]の関数として 
 zfrep   
で与えられると仮定する。ここに，f は深度 z についての関数である。なお，f(z)は    bzazf  exp  
で与えられるとする。ここに，a[ − ]および b [ 1 / m ]は正の値のパラメータである。式(4.2)は指数関数を用い
た形式となっているが，これは田上山地の裸地斜面において，例えば図 4.1c)に示す凍結融解回数の深度分
布が指数関数の逆数で近似できると考えられることによる。ただし，式(4.2)は a，b によって形状が多様に変
化する。そこで，式(4.2)を無次元化（正規化）することを考える。rep を a で除したものを，無次元凍結融解
回数 rep*とし， b z を，無次元深さ z*と置く。すると，式(4.2)は式(4.3)のように無次元化される； 
   *exp*** zzfrep   
areprep *  
bzz *  
ここに，f *は，無次元深さ z* についての関数である。式(4.3)を図で表すと，図 4.5のようになる。図 4.5よ
り，無次元凍結融解回数 rep*は地表面で 1 となり，深さが増すにつれて減少する形状となる。無次元深さ z* = 
5 では，rep*はほぼ 0 となる。 
この場合，初年度（1 年目）の無次元凍結融解回数の深度分布 rep1*(z*)は，式(4.3)と等しく， 
   ****1 zfzrep   
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図 4.5 無次元凍結融解回数 rep*と無次元深さ z*の関係 
 
 
図 4.6 各パラメータの説明図： 
a)凍結融解作用を初めて経験した時，b)凍結融解作用を 2回経験した時 
 
   0 11, *d*** zzrepI FT  
で計算される。1 年目の無次元凍結融解強度指数 IFT,1*は，青で塗りつぶした領域の面積である（図 4.6a）。 
ここで，2.7 で述べた，田上山地の風化花崗岩の土砂化プロセスを参考として，土砂化に必要な無次元凍
結融解回数 repc* 




Dsp,1*とすると，Dsp,1*は  *** 1,1 spc Dreprep   
を満たす。図 4.6a）では repc* = 0.5 としたときの Dsp, 1*を示している。さらに，次の凍結融解期までの間に
生産された土砂は流出すると仮定する。凍結融解現象の規模が毎年同じであるとの仮定から，これが式(4.3)
で表されるから，2 年目の無次元凍結融解回数の深度分布 rep2*(z*)は，前年の凍結融解現象を考慮して 
     ******* 1,2 spDzfzfzrep    ** 1,spDz   
で表すことができる（図 4.6b）。式(4.10)の右辺第一項は，1 年目の凍結融解現象の履歴を表し，図 4.6b）で
は白い点線で示している。式(4.10)の右辺第二項は，2 年目に発生する凍結融解作用である。1 年目に 0 ≤ z* ≤ 
Dsp,1*の風化基岩層が土砂化して流出したため，式(4.10)は z* > Dsp,1*の範囲で適用される。2 年目の無次元凍
結融解強度指数 IFT,2*は，図 4.6b)に示す，青で塗りつぶした領域の面積であり， 
   * 22, 1, *d*** spDFT zzrepI  
rep* = rep / a








rep* = exp ( − z*)
rep* = rep / a








rep* = rep / a
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図 4.7 深度 z の無次元化の妥当性： 
a) a = 1.0, b = 1.0 の場合の凍結融解回数 rep と深度 z の関係 
b) a = 1.0, b = 4.0 の場合の凍結融解回数 rep と深度 z の関係 
 
で計算される。また，2 年目の無次元土砂化深さ Dsp,2*は  *** 2,2 spc Dreprep   
を満たす。図 4.6b）には，repc* = 0.5 としたときの Dsp, 2*を示している。 
以上のことを繰り返し行えば，n 年目の無次元凍結融解回数の深度分布 repn*(z*)が 








ispn Dzfzfzrep    ** spSDz   
で計算され，n 年目の無次元凍結融解強度指数 IFT,n*は 
   *, *d*** spSD nnFT zzrepI  














した凍結融解回数 rep*は，図 4.5からも分かるように 0 ~ 1 の値をとる。rep*にパラメータ a として任意の値
a1を乗じれば，その値は式(4.3)より凍結融解回数 rep となり，凍結融解回数 rep は 0 ~ a1の値をとる。一方，
式(4.1)の凍結融解回数 rep と深度 z の関係から，パラメータ a として同じ値 a1を与えれば，凍結融解回数 rep
は 0 ~ a1の値をとる。従って，式(4.3)に示す凍結融解回数 rep の無次元化は妥当であると考えられる。次に，
無次元深さ z*の妥当性を考える。まず，一例として式(4.1)で a = 1.0 とし，b = 1.0 あるいは b = 4.0 を与え，
凍結融解回数 rep の深度分布を 2 つ考える（図 4.7）。そこで，無次元深さ z* として任意の値 z1*を式(4.5)に



















rep = exp ( − z)
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ることを確認すれば，無次元深さ z*の妥当性を確認することができる。例えば，z1* = 2.0 の場合，パラメー
タ b = 1.0 の場合は，式(4.5)より深度 z = 2.0 m となる。さらに深度 z = 2.0 m を式(4.1)に代入すれば，凍結融解
回数 rep = 0.14 となる（図 4.7a）。同様に，パラメータ b = 4.0 の場合は，式(4.5)より深度 z = 0.5 m となり，
これを式(4.1)に代入すれば，凍結融解回数 rep = 0.14 となる（図 4.7b）。パラメータ b をその他の値としても
同様である。以上より，式(4.5)に示す深度 z の無次元化も妥当であり，従って式(4.3)は妥当であると言える。 
 
(2) 計算結果と考察 
 図 4.8は，無次元凍結融解強度指数 IFT,n*の経年変化を示している。図 4.8には，土砂化に必要な無次元凍
結融解回数 repc* が 0.5 の場合と，5.0 の場合の結果を示している。repc* = 0.5 は，1 年間に経験する凍結融解
で土砂化する風化基岩に相当し，repc* = 5.0 は，凍結融解作用を 5 年経験して初めて土砂化する風化基岩に相
当する。図 4.8を見ると，土砂化に必要な無次元凍結融解回数 repc* が 0.5 のときは，無次元凍結融解強度指
数 IFT,n*は 2 年目以降にほぼ一定の値となっていることが分かる。実際に 2 年目以降は，n 年目と n + 1 年目の
無次元凍結融解強度指数の差の絶対値( | IFT,n* − IFT,n + 1* | ) は 0.0002 以下と小さい。土砂化に必要な無次元
凍結融解回数 repc* が 5.0 のときは，無次元凍結融解強度指数 IFT,n*は 6 年目まで増加するが，6 年目以降にほ
ぼ一定の値となっていることが分かる。このときも，6 年目以降は，n 年目と n + 1 年目の無次元凍結融解強
度指数の差の絶対値は 0.0002 以下である。これらの結果から，ある年数以上を経過すれば，土砂化に必要な
無次元凍結融解回数 repc* の値に関わらず，無次元凍結融解強度指数 IFT,n*は一定値に収束すると考えられる。
これは，凍結融解回数が蓄積するとともに，ある回数以上の凍結融解を経験した風化基岩層は土砂化して流
出するため，ある年数以上が経過すれば両者の影響が釣り合ったことが要因と考えられる。 
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土砂化に必要な無次元凍結融解回数 repc*が異なれば，無次元凍結融解強度指数 IFT,n*の値が一定値となるま
での年数 ycは異なると考えられる。そこで，repc* を変えて計算した時に得られる，repc*と ycの関係を図 4.9
に示す。なお，n 年目と n + 1 年目の無次元凍結融解強度指数の差の絶対値( | IFT,n* − IFT,n + 1* | ) が 0.0002 以
下となるとき，yc = n とした。図 4.9において，白丸あるいは黒丸が，repc* = 0，1，2，3，4，5，の点にあ
るが，白丸のある点では値が存在しないことを，黒丸の点では値が存在することを示す。図 4.9 を見ると，







2.7 の検討から 10 回，パラメータ a の値としては，例えば図 4.1c)から地表面での凍結融解回数を読み取っ
て 23 回を用いることとすると，式(4.8)より，repc* = 0.43 である。repc* = 0.43 に対応する，無次元凍結融解





















 含水率の深度分布は，Case4-1，Case4-2 の 2 ケースを設定した。両ケースの含水率の深度分布は，次のよ
うな方法で得られる。まず，風化基岩の水分特性曲線を式(2.16)の対数正規分布で近似する。なお，式(2.16)
中の飽和含水率（間隙率）n は，3.3.1(4)と同じ 0.48 とした。残留体積含水率r，圧力水頭の幾何平均m，
標準偏差は，図 2.23d)に示す田上山地の裸地斜面におけるまさ土の値と仮定し，それぞれ 0.12，−0.218 m，
2.14 とした。図 4.10はこのときの水分特性曲線を表す。そして Case4-1 では，地表面下 1 m の位置に地下水 
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図 4.10 計算に用いた水分特性曲線 
 
図 4.11 地下水面の位置が深度 1 m 地点で水分移動がないときの含水率の深度分布（Case4-1） 
 








じとした。インプットデータとして，2006 年 12 月 20 日から 2007 年 4 月 10 日に田上山地の裸地斜面で観測
された地表面温度 TG0を用いた。 















































Volumetric water content 
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図 4.13 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 
（地下水面の位置が深度 1 m 地点で水分移動がないときの含水率の深度分布を 
     与えて計算した場合）：a) −1ºC 等温線の時系列変化，b)凍結融解回数の深度分布 
 
図 4.14 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 
（地下水面の位置が深度 0.5 m 地点で水分移動がないときの含水率の深度分布を 
     与えて計算した場合）：a) −1ºC 等温線の時系列変化，b)凍結融解回数の深度分布 
 
(2) 解析結果および考察 
 図 4.13は Case4-1 の，地下水面が地表面下 1 m にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えて
計算した場合に得られる，−1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布である。図 4.13a)は−1ºC 等
温線の時系列変化であり，図 4.13b)は凍結融解回数の深度分布である。図 4.14は Case4-2 の，地下水面が地
表面下 0.5 m にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えて計算した場合に得られる，−1ºC 等温
線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布である。図 4.14a)は−1ºC 等温線の時系列変化であり，図 4.14b)
は凍結融解回数の深度分布である。 
 まず，含水量の違いが凍結深さに与える影響を検討する。図 4.13b)の，地下水面が地表面下 1 m にあり，
水分移動がないときの含水率の深度分布を与えた場合（Case4-1），凍結深さは最大で 0.014 m である。また，
図 4.14b)の，地下水面が地表面下 0.5 m にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えた場合
（Case4-2）は最大で 0.013 m であった。なお，含水率が深度方向に 0.4 で一定で，その他の計算条件を同じ
として計算した場合（Case3-1）での最大凍結深さは 0.014 m である（図 4.1）。最も含水量が多い条件と考え
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にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えた場合（Case4-2），そしてその次が，地下水面が地






 次に，含水量の違いが凍結融解強度指数 IFTに与える影響を検討する。解析の結果，地下水面が地表面下 1 
m にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えた場合（Case4-1）では，凍結融解強度指数 IFTが
0.103m，地下水面が地表面下 0.5 m にあり，水分移動がないときの含水率の深度分布を与えた場合（Case4-2）
では 0.095m であった。また，含水率が深度方向に 0.4 で一定の条件（Case3-1，図 4.1b）では凍結融解強度
指数 IFTが 0.097m であった。最も含水量が少ない条件と考えられる Case4-1 で大きな値を示すのは，凍結潜
熱の発生量が少なかったためと考えられる。また，最も含水量が多い条件と考えられる，含水率が深度方向



































各都道府県の代表的な気象観測地点は，以下の方法で選出した。本節では，計算期間を 2008 年 7 月 1 日か
ら 2009 年 7 月 1 日とする。そこで，県内にある全ての気象観測地点ごとに得られている，一年で凍結融解が
活発となる期間である 2008 年 11 月から 2009 年 5 月における月平均気温を，気象庁の HP4)から読み取る。次
に，各気象観測地点の月平均気温を，県内の全観測地点で平均し，これを県全体の月平均気温と仮定する。
そして，各気象観測地点の月平均気温と，県全体のそれとの偏差平方和を 2008 年 11 月から 2009 年 5 月にか
けて求め，これが最小となる観測点を代表地点とした。選出した気象観測地点を表 4.1に示す。なお，表 4.1





面から地下恒温層の上端までの深さ zct と一致させた。カラムの高さを zct としたのは，後述するが，境界条
件として計算領域下端の温度を一定の温度にするためである。地表面から地下恒温層の上端までの深さ zctは，
阿部ら 5)によって，表 4.2 に示すように地域により異なることが明らかとなっている。表 4.1 には，表 4.2
を参考に設定した，各都道府県の zct を示している。また，表 4.3に有限要素の分割間隔を示す。 
地表面は裸地と仮定し，勾配は 45º の斜面を想定した。一般的な気象データは，1 時間ごとの観測値を用い
た。従って，計算時間の間隔は 1 時間とした。なお，データは全て，気象庁の HP4)で公開されているもので
ある。斜面の向きは北向きあるいは南向きの 2 パターン，標高は 500 m，1000 m，1500 m，2000 m，2500 m，
3000 m，3500 m の 7 パターンで計算を行った。ただし，県内の最高地点の標高よりも，高い標高での計算は
行わなかった。例えば北海道では，最高地点の標高が大雪山の 2290 m であるため 6)，標高 2500 m，3000 m，
3500 m での計算は行わなかった。なお，標高によって気温は変化し，気象観測地点の標高と計算対象の標高
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Mean temperature Elevation East longitude North latitude Z ct
for 2008 [ degree C ] [ m ] [ degree ] [ degree ] [ m ]
Hokkaido Monbetsu 6.7 16 143.36 44.35 11.0
Aomori Rokkasho 9.4 80 141.27 40.89 13.0
Iwate Tono 10.0 273 141.54 39.34 13.0
Nagano Tateshina 10.3 715 138.31 36.27 14.0
Akita Iwamisannai 10.6 41 140.29 39.71 13.0
Yamagata Oguni 10.8 140 139.74 38.08 13.0
Fukushima Funehiki 10.8 421 140.58 37.44 13.0
Miyagi Zao 11.4 112 140.68 38.13 13.0
Tochigi Imaichi 11.7 414 139.68 36.73 13.0
Gunma Nakanojo 12.1 354 138.85 36.59 13.0
Yamanashi Furuseki 12.2 552 138.62 35.53 13.0
Gifu Hagiwara 12.6 425 137.21 35.89 14.0
Niigata Maki 13.2 2 138.91 37.77 14.0
Ishikawa Nanao 13.5 58 136.99 37.03 14.0
Nara Kamikitayama 13.5 334 136.01 34.14 13.0
Toyama Tonami 13.7 69 136.96 36.61 14.0
Ibaraki Mito 13.9 29 140.47 36.38 14.0
Okayama Fukuwatari 14.1 63 133.9 34.87 13.0
Tottori Iwai 14.1 19 134.36 35.56 13.0
Shimane Tsuwano 14.2 165 131.77 34.46 13.0
Hiroshima Hongo 14.2 331 132.92 34.44 13.0
Shiga Torahime 14.5 90 136.24 35.42 13.0
Fukui Harue 14.5 5 136.22 36.14 14.0
Saitama Tokorozawa 14.6 119 139.41 35.77 13.0
Kyoto Maizuru 14.8 2 135.32 35.45 13.0
Tokushima Anabuki 14.8 160 134.16 34.04 15.0
Hyogo Miki 15.0 145 135.01 34.78 13.0
Shizuoka Kikugawamakinohara 15.0 191 138.14 34.78 13.0
Yamaguchi Iwakuni 15.1 70 132.18 34.16 13.0
Chiba Yokoshibahikari 15.1 6 140.48 35.66 13.0
Aichi Okazaki 15.6 47 137.19 34.92 13.0
Mie Toba 15.6 2 136.83 34.48 13.0
Kumamoto Mashiki 15.6 193 130.86 32.84 10.5
Kanagawa Odawara 15.6 28 139.15 35.26 13.0
Oita Bungotakada 15.8 5 131.43 33.57 10.5
Kagawa Hiketa 15.8 12 134.41 34.21 15.0
Wakayama Kawabe 15.8 84 135.22 33.89 13.0
Osaka Hirakata 16.0 26 135.67 34.81 13.0
Ehime Saijyo 16.0 4 133.08 33.92 15.0
Saga Kawasoe 16.1 2 130.3 33.15 10.5
Kochi Gomen 16.4 12 133.64 33.59 15.0
Nagasaki Ishida 16.5 12 129.79 33.75 10.5
Fukuoka Dazaifu 16.6 27 130.5 33.51 10.5
Miyazaki Miyakonojo 16.6 154 131.08 31.73 10.5
Tokyo Fuchu 16.7 38 139.48 35.68 13.0
Kagoshima Nakakoshiki 18.3 10 129.87 31.84 10.5
Okinawa Ashimine 23.7 3 127.65 26.2 10.5
Prefecture Observatory
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表 4.2 地下恒温層の地域による分類（阿部ら 5）から抜粋）   表 4.3 有限要素の分割間隔 
         
 
ベド ref，空気の体積熱容量 cair ，バルク係数 CHは，全て 3.3.1での計算条件と同じ値とし，それぞれ 0.14，
1210 J /K /m3，0.0015 とした。下向き長波放射 L↓にかかる係数 は，3.3.2(2)で求めた田上山地の裸地斜面






TG0 を入力データとした熱伝導解析から風化基岩温度 TG の深度分布を求め，これから凍結融解強度指数 IFT
を真値として求めておく必要がある。しかしながら，各都道府県の地表面温度 TG0の計測データは無いため，
凍結融解強度指数 IFT の真値を求めることはできない。従って，温度補正値 Tcalibは，4.2.1(2)で述べた方法
により得られる，田上山地の裸地斜面での値とし，この値を全国一律に用いることとした。ただし，4.2.1(2)
で得た温度補正値 Tcalibは，2006 年 12 月 20 日から 2007 年 4 月 10 日の期間での値である。本節では，計算期
間を 2008 年 7 月 1 日から 2009 年 7 月 1 日として計算を行うため，この期間における温度補正値 Tcalibを新た
に求める必要がある。そこで，田上山地の裸地斜面での計算を，2008 年 7 月 1 日から 2009 年 7 月 1 日にお
いて行った。 
図 4.15 は，2008 年 7 月 1 日から 2009 年 7 月 1 日において田上山地の裸地斜面で計測した地表面温度 TG0
を，入力データとして計算した結果得られる，−1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布である。
図4.15a)は−1ºC 等温線の時系列変化，図4.15b)は計算期間における凍結融解回数の総数の深度分布である。
凍結融解回数を深度方向に積分した凍結融解強度指数 IFTは 1.457 m である。図 4.16 は風化基岩温度の補正
値 Tcalib と，温度補正後に再解析して求めた凍結融解強度指数 IFT との関係である。実線は近似曲線である。
ここでは凍結融解強度指数 IFT の値が 1.457 m に一致するように補正するので，図 4.16から 1.457 m に対応
する温度補正値 Tcalibを読み取ると，その値は−1.359ºC となる。図 4.17は，2008 年 7 月 1 日から 2009 年 7 月
1 日において，一般的な気象データを入力データとした解析から得られる風化基岩温度 TG を，温度補正値
Tcalib = −1.359ºC で温度補正した後に得られる，−1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布である。
図4.17a)は−1ºC 等温線の時系列変化，図4.17b)は計算期間における凍結融解回数の総数の深度分布である。
図 4.15b)と図 4.17b)を比較すると，概ね凍結融解回数の深度分布は一致していることが分かる。従って，温
度補正値 Tcalib は−1.359ºC で妥当と判断し，これを用いることとした。 
 
 










Depth [ m ] Length of element [ m ]
0.0 - 0.1 0.001
0.1 - 0.2 0.005
0.2 - 0.5 0.01
0.5 - 1.0 0.02
1.0 - 2.0 0.1
2.0 < 0.5
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図 4.15 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 






図 4.17 −1ºC 等温線の時系列変化と凍結融解回数の深度分布 
（田上山地の裸地斜面で観測された気象データを入力データとして計算される 
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(4) 計算結果と考察 
まず，標高による土砂生産量の違いを知るため，標高と凍結融解強度指数 IFT の関係を見る。図 4.18～図
4.62 は，凍結融解強度指数 IFT と標高との関係を都道府県ごとに示したものであり，南向き斜面での結果は
黒の実線で，北向き斜面での結果は赤の実線で示している。図 4.18～図 4.62 は，2008 年の年平均気温が低
い都道府県から順に並ぶようにしており，図 4.18 は北海道，図 4.19 は青森，図 4.20 は岩手，図 4.21 は長
野，図 4.22 は秋田，図 4.23 は山形，図 4.24 は福島，図 4.25 は宮城，図 4.26 は栃木，図 4.27 は群馬，図
4.28は山梨，図 4.29は岐阜，図 4.30は新潟，図 4.31は石川，図 4.32は奈良，図 4.33は富山，図 4.34は
茨城，図 4.35 は岡山，図 4.36 は鳥取，図 4.37 は島根，図 4.38 は広島，図 4.39 は滋賀，図 4.40 は福井，
図 4.41は埼玉，図 4.42は京都，図 4.43は徳島，図 4.44は兵庫，図 4.45は静岡，図 4.46は山口，図 4.47
は愛知，図 4.48 は三重，図 4.49 は熊本，図 4.50 は神奈川，図 4.51 は大分，図 4.51 は香川，図 4.53 は和
歌山，図 4.54 は大阪，図 4.55 は愛媛，図 4.56 は佐賀，図 4.57 は高知，図 4.58 は長崎，図 4.59 は福岡，
図 4.60は宮崎，図 4.61は東京，図 4.62は鹿児島での結果である。なお，千葉県は標高 500 m 以上の地点が












ことに起因する。なお，最大凍結深さzmf の変化傾向は複雑で，標高500 mでは最大凍結深さzmf が1.4 m，標高







は5.853ºC，標高1000 mでは2.603 ºC，標高1500 mでは−0.647 ºC，標高2000 mでは−3.897 ºCであった。 
凍結融解強度指数 IFTと標高が単純な正の相関関係にない理由を，富山の南向き斜面での結果を取り上げて
説明する。図 4.64は富山の南向き斜面における，凍結融解回数の深度分布である。図 4.64a)は標高 1500 m，
図 4.64b)は標高 2000 m，図 4.64c)は標高 2500 m，図 4.64d)は標高 3000 m での結果である。図に示す zmf は
最大凍結深さである。図 4.64を見ると，標高が高くなるにつれて，凍結融解回数は増加する傾向にあること
が分かる。一方，最大凍結深さ zmf は，標高 1500 m では 0.22 m，標高 2000 m では 0.44 m，標高 2500 m では
1.8 m，標高 3000 m では 1.65 m で，最も大きくなるのが標高 2500 m のときである。なお，標高 2500 m では，
深部でも比較的に凍結融解回数は多く，凍結融解強度指数 IFT が他の標高地点での値よりも大きい。従って，
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凍結融解回数が深度方向に多く，かつ凍結深さの大きいことが，凍結融解強度指数 IFTの最も大きくなった理








高2000 m（図4.20），長野の標高3000 m（図4.21），山形の標高2000 m（図4.23），山梨の標高3500 m（図
4.28），岐阜の標高2500 mと3000 m（図4.29），新潟の標高2000 mと2500 m（図4.30），石川の標高2500 m












    
図4.18 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（北海道） 図4.19 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（青森） 
    
図4.20凍結融解強度指数IFTと標高との関係（岩手） 図4.21 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（長野） 
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図4.22 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（秋田） 図4.23 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（山形） 
    
図4.24 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（福島） 図4.25 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（宮城） 
    
図4.26 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（栃木） 図4.27 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（群馬） 
    
図4.28 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（山梨） 図4.29 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（岐阜） 
    
図4.30 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（新潟） 図4.31 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（石川） 
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図4.32 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（奈良） 図4.33 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（富山） 
    
図4.34 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（茨城） 図4.35 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（岡山） 
    
図4.36 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（鳥取） 図4.37 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（島根） 
    
図4.38 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（広島） 図4.39 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（滋賀） 
    
図4.40 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（福井） 図4.41 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（埼玉） 
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図4.42 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（京都） 図4.43 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（徳島） 
    
図4.44 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（兵庫） 図4.45 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（静岡） 
    
図4.46 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（山口） 図4.47 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（愛知） 
    
図4.48 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（三重） 図4.49 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（熊本） 
    
図4.50 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（神奈川） 図4.51 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（大分） 
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図4.52 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（香川） 図4.53 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（和歌山） 
    
図4.54 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（大阪） 図4.55 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（愛媛） 
    
図4.56 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（佐賀） 図4.57 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（高知） 
    
図4.58 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（長崎） 図4.59 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（福岡） 
    
図4.60 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（宮崎） 図4.61 凍結融解強度指数IFTと標高との関係（東京） 
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図 4.62 凍結融解強度指数 IFTと標高との関係（鹿児島） 
 
図 4.63 北海道の北向き斜面における標高別の凍結融解回数の深度分布： 
a) 標高 500 m，b)標高 1000 m，c)標高 1500 m，d)標高 2000 m 
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図 4.64 富山の南向き斜面における標高別の凍結融解回数の深度分布： 
a)標高 1500 m，b)標高 2000 m，c)標高 2500 m，d)標高 3000 m 
 
図 4.65 凍結融解回数の深度分布の斜面向きによる違い（富山，標高 2500 m）： 
a)南向き斜面，b)北向き斜面 
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は標高が1500 m，図4.70は標高が2000 m，図4.71は標高が2500 m，図4.72は標高が3000 m，図4.73は標高が
3500 mの場合における，凍結融解強度指数IFTの全国分布である。図はどれも同じ規則で表示している。図4.67
の標高が500 mの場合で説明すると，図4.67a)は斜面向きが北向き，図4.67b)は南向きの場合の分布である。
また，凍結融解強度指数IFT は数値により色分けして示しており，赤色はIFT = 0.0 mの場合で，全く凍結融解
が起こらないことを示す。橙色は0 m < IFT ≤ 5.0 m，黄色は5.0 m < IFT ≤ 10.0 m，黄緑色は10.0 m < IFT ≤ 15.0 m，
水色は15.0 m < IFT ≤ 20.0 m，薄い青色は20.0 m < IFT ≤ 25.0 m，青色は25.0 m < IFT ≤ 30.0 mであることを示す。
なお，標高が県の最高地点を超えるような場合，その県の結果は示していない。例えば図4.67の標高500 mで
の結果では，千葉県内の最高地点は408 mであるため4)，凍結融解強度指数IFTを表示していない。また，図4.73
の標高3500 mの場合，富士山（3776 m）を有する静岡県と山梨県以外は結果を示していない。標高2500 m以
上の地点を有する都道府県は少なく，年平均気温の違いを見るのは困難なため，参考程度に示すことにし，
図4.67 ~ 図4.70の，標高が500 mから2000 mにおける結果を用いて考察する。 
図4.67a)の，裸地斜面が標高500 m地点にあり，斜面向きが北向きを想定した場合における，凍結融解強度
指数IFT の全国分布をみると，全国的に大きな違いはなく，概ね凍結融解強度指数IFT は0.0 m < IFT ≤ 5.0 mの
範囲にあることが分かる。なお宮城県での凍結融解強度指数IFT は，5.0 m < IFT ≤ 10.0 mの範囲にあるため，結
果を黄緑色で示しているが，凍結融解強度指数IFT は5.015 mであり，その他の県とそれほど大きな違いはな
い。図4.67b)の，裸地斜面が標高500 m地点にあり，斜面向きが南向きを想定した場合における，凍結融解強
度指数IFT の全国分布をみると，北向き斜面に比べ，太平洋側にある多くの県で凍結融解強度指数IFT の値が0 
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関わらず凍結融解強度指数 IFT は 5.0 m < IFT ≤ 10.0 m の範囲にある。一方，北海道や東北地方より南の県では，
凍結融解強度指数 IFT が 0.0 m < IFT ≤ 5.0 m の範囲にある。これより，平均気温が比較的低い，北海道や東北
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a) Slope at 2000 m, facing north b) Slope at 2000 m, facing south 
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である。温暖化を想定し，気温は 4.3.1(1)で用いた気温データよりも 2ºC 高い値とした。この値は IPCC 第
4 次評価報告書に示されている，21 世紀末の気温は 1980 ~ 1999 年に比べて 0.6ºC ~ 4ºC 高いという知見を参
考に，その中間的な値として決定した 2)。また，初期条件として，風化基岩温度は，表 4.1 に示す各都道府
県の年平均気温より 2ºC 高い値を深度方向に一律に与えた。 
4.3.1(1)で述べたのと同様に，勾配が 45º の裸地斜面を想定した。斜面の向きは北向きあるいは南向きの 2
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(3) 計算結果と考察 




図 4.74 ~ 図 4.118は，2008 年の年平均気温が低い都道府県から順に並ぶようにしており，図 4.74は北海道，
図 4.75は青森，図 4.76は岩手，図 4.77は長野，図 4.78は秋田，図 4.79は山形，図 4.80は福島，図 4.81
は宮城，図 4.82は栃木，図 4.83は群馬，図 4.84は山梨，図 4.85は岐阜，図 4.86は新潟，図 4.87は石川，
図 4.88は奈良，図 4.89は富山，図 4.90は茨城，図 4.91は岡山，図 4.92は鳥取，図 4.93は島根，図 4.94
は広島，図 4.95は滋賀，図 4.96は福井，図 4.97は埼玉，図 4.98は京都，図 4.99は徳島，図 4.100は兵庫，
図 4.101は静岡，図 4.102は山口，図 4.103は愛知，図 4.104は三重，図 4.105は熊本，図 4.106は神奈川，
図 4.107は大分，図 4.108は香川，図 4.109は和歌山，図 4.110は大阪，図 4.111は愛媛，図 4.112は佐賀，
図 4.113 は高知，図 4.114 は長崎，図 4.115 は福岡，図 4.116 は宮崎，図 4.117 は東京，図 4.118 は鹿児島
での結果である。千葉県は標高 500 m 以上の地点がないため，沖縄県は凍結融解強度指数 IFTの値がいずれの
地形条件でも 0 m であったため，示していない。 




a) 北海道で標高 1000 m および標高 2000 m にある北向き斜面（図 4.74） 
b) 岩手県で標高 500 m および標高 1000 m にある北向き斜面（図 4.76） 
c) 長野県で標高 3000 m にある北向き斜面（図 4.77） 
d) 栃木県で標高 1000 m，1500m および 2500 m にある北向き斜面と，標高 2500 m にある南向き斜面（図 
4.82） 
e) 群馬県で標高 1500 m および 2500 m にある北向き斜面と，標高 2500 m にある南向き斜面（図 4.83） 
f) 山梨県で標高 2000 m にある北向き斜面（図 4.84） 
g) 岐阜県で標高 3000 m にある北向き斜面（図 4.85） 
h) 富山県で標高 3000 m にある北向き斜面と，標高 3000 m にある南向き斜面（図 4.89） 
i) 鳥取県で標高 1500 m にある北向き斜面（図 4.92） 
j) 徳島県で標高 1500 m にある北向き斜面（図 4.99） 
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図4.74 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.75 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（北海道）                                     （青森） 
    
図4.76 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.77 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（岩手）                                      （長野） 
    
図4.78 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.79 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（秋田）                                      （山形） 
     
図4.80 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.81 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
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図4.82 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.83 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（栃木）                                      （群馬） 
    
図4.84 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.85 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（山梨）                                      （岐阜） 
     
図4.86 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.87 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（新潟）                                      （石川） 
     
図4.88 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.89 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（奈良）                                      （富山） 
Elevation [m]
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図4.90 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.91 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（茨城）                                      （岡山） 
     
図4.92 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.93 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（鳥取）                                      （島根） 
     
図4.94 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.95 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（広島）                                      （滋賀） 
    
図4.96 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.97 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（福井）                                      （埼玉） 
Elevation [m]
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図4.98 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 図4.99 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高の関係 
（京都）                                      （徳島） 
     
図4.100 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高       図4.101 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（兵庫）                                 の関係（静岡） 
     
図4.102 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高      図4.103 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（山口）                                の関係（愛知） 
     
図4.104 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.105 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（三重）                               の関係（熊本） 
Elevation [m]
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図4.106 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.107 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（神奈川）                             の関係（大分） 
     
図4.108 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.109 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（香川）                               の関係（和歌山） 
     
図4.110 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.111 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（大阪）                               の関係（愛媛） 
     
図4.112 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.113 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（佐賀）                               の関係（高知） 
Elevation [m]
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図4.114 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.115 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 
の関係（長崎）                               の関係（福岡） 
    
図4.116 温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高   図4.117温暖化後の凍結融解強度指数IFTと標高 





次に，凍結融解強度指数 IFT と年平均気温（2008 年）の関係の，気温上昇による変化を調べる。図 4.119
は，気温が 2ºC 上昇したと想定した場合の標高 500m 地点における，凍結融解強度指数 IFTの全国分布である。
同様に，図 4.120 は標高 1000m，図 4.121 は標高 1500m，図 4.122 は標高 2000m，図 4.123 は標高 2500m，
図 4.124は標高 3000m，図 4.125は標高 3500m 地点での凍結融解強度指数 IFTの全国分布である。標高 2500 m
以上の地点を有する都道府県は少なく，年平均気温の違いを見るのは困難なため，参考程度に示すこととし，
図 4.119 ~ 図 4.122の標高 500 m から 2000 m での結果を用いて考察する。 
標高 500 m において，温暖化後（図 4.119）と温暖化前（図 4.67）とを比較する。まず，北向き斜面では，
温暖化前は凍結融解強度指数 IFT = 0 m となる県が愛媛，鹿児島，沖縄の 3 県のみであったのが，温暖化後に
は東京，静岡，高知，宮崎でも凍結融解強度指数 IFT = 0 m となり，凍結融解現象の発生しない県が増加して
いる（図 4.119a，図 4.67a）。南向き斜面でも同様で，温暖化前は凍結融解強度指数 IFT = 0 m となる県の数が
32 であったのが，温暖化後には岩手，山形，福島，富山，石川，福井，鳥取，広島，大分，佐賀で凍結融解
強度指数 IFT = 0 m となり，合計 42 県となっている（図 4.119b，図 4.67b）。特に，南向き斜面では，年平均
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気温の低い東北地方の一部でも，温暖化により凍結融解が発生しなくなることが分かる。ただし，温暖化後
も，北海道と東北地方の一部では凍結融解現象が見られる。年平均気温の低い地域では凍結融解現象が活発
である傾向は，温暖化後も同じである。標高 1000 m ~ 2000 m における，温暖化後の凍結融解強度指数 IFTの






図 4.119 温暖化後で標高が 500m の時の凍結融解強度指数 IFTの分布：a)北向き斜面，b)南向き斜面の場合 
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図 4.121 温暖化後で標高が 1500m の時の凍結融解強度指数 IFTの分布：a)北向き斜面，b)南向き斜面の場合 
 
 
図 4.122 温暖化後で標高が 2000m の時の凍結融解強度指数 IFTの分布：a)北向き斜面，b)南向き斜面の場合 
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図 4.124 温暖化後で標高が 3000m の時の凍結融解強度指数 IFTの分布：a)北向き斜面，b)南向き斜面の場合 
 
 
図 4.125 温暖化後で標高が 3500m の時の凍結融解強度指数 IFTの分布：a)北向き斜面，b)南向き斜面の場合 
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図 4.127 気温，地表面温度および積雪深の時系列変化（穂高砂防観測所，2004/11/1～2005/4/15， 
手島 9）から引用したものに加筆）：a)気温と地表面温度の時系列変化，b)積雪深の時系列変化 
 
図 4.128 地表面温度と気温の関係（穂高砂防観測所，2004/11/1～2005/4/15， 
手島 9）から引用したものに加筆）： 
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かれば，積雪下端の温度を境界条件として，堤ら 3)の提案した地表面温度を入力データとする熱伝導解析モ
デルに流用し，風化基岩温度の深度分布を求めることができるが，この場合，それが不可能である。そこで









図 4.127に，岐阜県高原川流域の上流にある穂高砂防観測所にて，2004 年 11 月 1 日から 2005 年 4 月 15 日
の期間で観測された，観測所付近の気温，地表面温度，および積雪深の時系列変化を示す。図 4.127 を見る
と，積雪がないか，積雪があっても短期間で消失する 12 月下旬までは，気温と地表面温度が同じ様な変化傾
向を示すことが分かる。しかし，積雪が約 25 cm 以上で，これが長期にわたって続く 12 月下旬から 4 月上旬
にかけては，地表面温度はほぼ−0.3ºC であることが分かる。図 4.128 は気温が 0ºC を下回る時の，地表面温
度と気温の関係を表したものである。ただし，図 4.128 では，地表面温度と気温の関係を積雪深別に示して
いる。図 4.128a)は積雪がない場合，図 4.128b)は積雪が 25 cm 以下の場合，図 4.128a)は積雪が 25 cm を上
回る場合である。積雪がない場合と積雪が 25 cm 以下の場合では，気温が低下するにつれて地表面温度も低
下する傾向にあることが分かる（図 4.128a，図 4.128b）。地表面温度は気温よりも高い傾向が見られる。一
方，積雪が 25 cm を上回る場合は，地表面温度が約−0.3ºC でほぼ一定となっている（図 4.128c）。ただし，
積雪と気温の計測はそれぞれ異なる地点で行っているので，25 cm という値に大きな意味は無いとされてい
る 9)。しかしながら，図 4.128 より，積雪のある場合は地表面温度が 0ºC 付近で小さく変動することが分か
る。以上より，積雪を考慮した風化基岩温度の解析を行う場合，手島の知見を参考とし，積雪がある場合に





  2) 降雪量が 0 mm より多い場合，積雪量を計算する。そして地表面温度 TG0 = 0ºC と仮定して，風化基岩
温度の深度分布を，堤ら 3)の提案した，地表面温度を入力データとする熱伝導解析モデル（図 3.11）
を用いて求める。既に積雪がある場合も，堤らのモデルに従って風化基岩温度の深度分布を求める。 
  2)’ 積雪がない場合は，地表面の熱収支式と熱伝導解析モデルを組み合わせたモデル（図 3.12）に従っ
て風化基岩温度の深度分布を求める。 
    3) 積雪を検査領域として熱収支を計算し，融雪量を計算する。 
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降雪深 DNS > 0 m のとき，もしくは前の時間ステップでの積雪深 Ds0 > 0 m のとき，新雪温度 TNS [ ºC ]，新










    1000100328.1  MNSNS TL  
cos0 NSss DDD   
 cos0 NSNSEQEQ DWW   
sEQs DW  
ここに， Ta は気温，L および M は同定すべきパラメータ，WEQ0は前の時間ステップでの積雪水量[ kg / m2 ]，
 は斜面勾配である。L，M はそれぞれ 0.01，2.5 で，池淵の使用した値をそのまま用いた 7)。前の時間ステ
ップでの積雪深 Ds0 [ m ]，前の時間ステップでの積雪水量 WEQ0は，積雪がない場合にはそれぞれ 0 m，0 kg / m2
である。新雪温度 TNSは，気温 Ta が 0ºC を下回る場合は TNS =Ta，0ºC 以上の場合は TNS = 0ºC と仮定した。式
(4.18)の積雪深 Dsを求めるにあたり，降雪深 DNSに斜面勾配の余弦 cos を乗じている。これは，池淵らの 





t = tmax ?
Update time step :
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図 4.130 融雪量の計算フローチャート 
 
モデルを用いた風化基岩温度の解析を行うにあたり，場の条件として，裸地斜面を考えるためである。降雪
深 DNS は鉛直方向に対するものであり，これに斜面勾配の余弦を cos  を乗じれば，斜面に垂直な方向に対
する降雪深に変換することができる。なお，池淵 7)は，新雪が積もることによる積雪の圧縮，および地表に
到達した新雪の一部融解を考慮しているが，気象庁の観測している降雪深 DNSは，積雪深 Ds から逆算して求
めたものであるため，これらを考慮することは無用と考えて省略した。また，近藤 10)によると新雪密度NS
は 30 ~ 150 kg / m3であるので，NSの下限値は 30 kg / m3とした。 
b) 融雪量の計算 
次に融雪量の計算方法を述べる。融雪量の計算にあたっては，まず，融雪あるいは再凍結の判定を行う。
そして，融雪量あるいは再凍結量を求めるとともに，積雪温度 Tp [ ºC ]の変化量を計算する。図 4.130に融雪
量の計算フローチャートの詳細を示す。 
融雪あるいは再凍結の判定にあたっては，式(4.21)の融雪熱量 Qm [ W / m2 ]，式(4.22)の Cold content Qcc [ W 
/ m2 ]，式(4.23)の積雪内の液体水分を凍らせるために必要な熱量 QW[ W / m2 ]を用いる。融雪熱量 Qmは，積 
雪を検査領域として，積雪に出入りする熱エネルギーの収支で決まる。Cold content Qccは積雪内の冷却度を
示す指標であり，雪の比熱 cs，積雪水量 WEQ，積雪温度 Tpの積として定義される。積雪内の液体水分を凍ら
せるために必要な熱量 QWは，積雪内含水量 Wc[ kg / m2 ]と水の凍結潜熱 Lwの積で定義される。 
    GTTUCcTsTsSrefQ asHairsbabsm   441  
pEQscc TWcQ   
wcW LWQ   
ここに，refSは積雪面のアルベド[ − ]，S↓は斜面日射量，は気温，水蒸気量，雲の種類や雲量から決まる









in the Snow pack
Qm > Qcc ?
No
Yes
Qm > 0 ?




Refreezing of water in snow
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係数，sbはステファン・ボルツマン定数，Ta は気温，TSは積雪面の温度[ ºC ]，cair は空気の体積熱容量，CH
はバルク係数，U は風速，G は地中伝導熱である。積雪温度 Tpは，前の時間ステップでの積雪深 Ds0 > 0 m
のときの値については後述する。Ds0 = 0 m のときは，新雪温度 TNSに等しいとおく。積雪面の温度 TSは，池
淵に倣い，気温 Taと積雪温度 TPの平均値とした。積雪面のアルベド refS は，式(4.24)で表される，新雪が降








地中伝導熱 G は式(3.30)の，風化基岩温度 TGの深度分布の変化と，水の凍結あるいは融解による潜熱の発生
量から求める。ただし，風化基岩温 TGの深度分布は，積雪がある場合の仮定より，地表面温度 TG0を 0ºC と
仮定して得られるものである。積雪内含水量 Wcは，前の時間ステップでの積雪深 Ds0 > 0 m のときの値につ
いては後述する。前の時間ステップでの積雪深 Ds0 = 0 m のときは 0 kg / m2 と仮定する。 
 次に，融雪熱量 Qm，Cold content Qcc，積雪内の液体水分を凍らせるために必要な熱量 QWを用いて，融雪
の判定を行う。融雪熱量 Qm > 0 のときは，積雪内に正の値の熱エネルギーが入り，積雪温度 Tpの上昇が生じ，
場合によっては融雪が生じることになる。具体的には以下のように計算する。 
i) Qcc > Qm のとき：融雪熱量 Qmが Cold content Qccを減少させるために消費される。その結果，積雪温度 Tp
は上昇する； 
   SEQmccP CWQQT   
しかしながら，積雪温度 Tpは 0ºC 以下であり，融解は発生しない。よって，積雪水量 WEQは変化せず，積雪
内含水量 Wcは，前の時間ステップでの積雪内含水量 Wc0に等しい； 
0cc WW   
ii) Qm > Qccのとき：まず，融雪熱量 Qmが Cold content Qccを 0 W / m2 にするために消費される。その結果，
積雪温度 Tpは 0ºC となる。そしてさらに，融雪熱量と Cold content の差(Qm − Qcc )の熱エネルギーが，積雪の
融解に費やされる。融雪深を M [m]で表すこととし、これらをまとめると， 
0pT  
  swccm LQQM   
である。ここに，Lsは雪の融解熱[ J / kg ]であり，   wEQcs LWWL  1  
で計算される。雪の融解熱 LSの式は，積雪内の含水量による融解熱の違いが考慮されている 7)。 






















で表される可能保水率 BHC[ − ]を計算する。これは，積雪が保持しうる液体状の水分の割合という意味合いを
持つ。そして，融雪深 M と，積雪深 Dsとの積 DS ·BHCの差が重力水として降下すると考える 11)。なお，前の
時間ステップにおいて，積雪内含水量 Wc0 > 0 kg / m2 のときは，Wc0の一部も重力水として降下する。以上よ
り，重力水 MG[ m ]は式(4.31)で計算される。 
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式(4.31)において，重力水 MGは長さの単位なので，次元を揃えるために，前の時間ステップでの積雪内含水
量 Wc0 [ kg / m2 ]を水の密度wで除している。そして，重力水として降下する融雪水のうち，地面に到達する
分 MD [ m ]を 
 827.0100021  SD DM  
で与える 8)。これは Anderson12)が観測により得た積雪深 Dsと，地面に到達する液体水分量 MDの関係を，池
淵ら 8)が回帰分析により決定した式である。以上より，融雪が発生した場合，積雪内含水量 Wcはw (M – MD)
だけ増え，積雪水量 WEQはwM だけ減ることになる； 
 Dwcc MMWW  0  
MWW wEQEQ  0  
以上が融雪熱量 Qm > 0 のときの計算方法である。融雪熱量 Qm < 0 のときは，積雪内に負の値の熱エネルギ
ーが入り，積雪内の水が再凍結する。さらに融雪熱量 Qm が小さければ，積雪温度 Tp の低下が生じる。具体
的には以下のように計算する。 
iii) QW ≤ Qm< 0 のとき：融雪熱量 Qmが負の値なので，Qmは，積雪内の液体水分を凍らせるために必要な熱量
QW を減少させるために消費される。その結果，積雪内の液体水分の一部が凍結する。従って積雪内含水量
Wcが Qm / Lwだけ減少し，積雪水量 WEQが Qm / Lwだけ増加する； 
wmcc LQWW  0  
wmEQEQ LQWW  0  
iv) Qm < QW ≤ 0 のとき：融雪熱量 Qmが負の値なので，Qmは，積雪内の液体水分を凍らせるために必要な熱量
QWを 0 W / m2 にするために消費される。その結果，積雪内の全ての液体水分が凍結する。従って積雪内含
水量 Wcが 0 に，積雪水量 WEQが−QW / Lwだけ増加する； 
0cW  
wWEQEQ LQWW  0  
さらに，融雪熱量と積雪内の液体水分を凍らせるために必要な熱量の差 Qm – QWの熱が奪われ，式(4.38)で計
算される温度まで，積雪温度 Tpが低下する。 
   SEQWmccP cWQQQT   




県における，地表面から地下恒温層の上端までの深さ zct と一致させ（表 4.1），その値は 14.0m とした。有
限要素の分割間隔は，表 4.3 に示すものと同じとした。地表面は裸地と仮定した。計算期間は 2000 年以降，
凍結融解が活発に発生していると考えられる，北部の観測地点（神岡，河合，白川，高山）において，気温
が 0ºC を跨ぐ回数が最も多い 2008 年 7 月 1 日から 2009 年 7 月 1 日とした。 
気象データとしては，岐阜県内において降雪を観測している 8 カ所の観測地点（岐阜，関ヶ原，長滝，樽
見，白川，河合，高山，神岡）でのデータを用いた。これら気象観測地点の位置を図 4.131 に示す。地形条
件は，岐阜県の DEM データ（50 m メッシュ）から得られる標高と，DEM の解析より得られる斜面勾配，斜
面向きを参考とした。具体的には，標高に関しては 250 m から 500 m ずつ 3250 m までの 7 条件，斜面勾配に
関しては 0º から 20º ずつ 80º までの 4 条件，斜面向きに関しては南向きを 0º とし，時計回りに 45º ずつ 315º
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表 4.4 各観測地点のの値と位置および年平均気温（2008 年） 
 
 




降雪時には雨量計による捕捉率が低下し，降雨量が 0 mm と測定されたとしても，実際には降雪がある場合
があり，取り扱いが難しい。従って，降雪深の観測値を，標高に関係なくそのまま用いた。なお，気温に関




測地点の年平均気温（2008 年）に標高補正を施したものを与えた。風化基岩の間隙率 n および含水率は田
上山地の風化花崗岩の値とし，それぞれ 0.48，0.4 で深さ方向に一律に与えた。風化基岩カラム下端の温度










Elevation East Longitude North Latitude Mean temperature
[m] [˚] [˚] for 2008 [ ºC ]
Kamioka 0.935 455 137.31 36.32 11.2
Kawai 0.95 471 137.1 36.31 10.6
Shirakawa 0.936 478 136.9 36.27 11.0
Takayama 0.922 560 135.25 36.16 11.3
Nagataki 0.94 430 136.83 35.93 11.8
Tarumi 0.885 190 136.6 35.64 12.9
Sekigahara 0.787 130 136.47 35.36 14.4
Gifu 0.83 12.7 136.76 35.4 12.9

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図 4.135 積雪が凍結融解強度指数に与える影響：  図 4.136 標高と凍結融解強度指数の関係：a)標高 
a)積雪を考慮しない場合，b)積雪を考慮      1750m 地点，b)標高 2250m（気象データは 
（気象データは河合での観測値，標高 1250m）    河合での観測値） 
 
図 4.137 凍結融解強度指数 IFTと積雪深の積算値および年平均気温との関係： 
a) IFTと積雪深の積算値の関係，b) IFTと年平均気温との関係（標高 







気象データから推定した風化基岩温度 TG は，実測値よりも温度が高めに推定される傾向にある。よって， 




 まず，積雪の有無が与える影響を考察する。図 4.135は標高 1250 m の条件で，河合の気象データを用いた
場合の凍結融解強度指数 IFTと，斜面勾配および斜面向きとの関係である。図 4.135a)は積雪を考慮しない場
合の，図 4.135b)は積雪を考慮した場合である。図 4.135a)を見ると，積雪を考慮しない場合，斜面勾配が約
25º から 60º で，かつ斜面向きが西～北～東の斜面において，凍結融解強度指数 IFTは大きな値を示し，1 ~ 7 m 
Slope aspect
















































































a) slope at 1750m
b) slope at 2250m
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Accumulated snow cover [ m ]
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同様に，斜面勾配が約 25º から 60º で，かつ斜面向きが西～北～東の斜面において，凍結融解強度指 IFTは比
較的に大きな値を示している。しかしながら，凍結融解強度指数 IFTの絶対値は小さく，概ね 0 ~ 1 m の値を
示している。これは，積雪のある期間と，凍結融解の発生する期間が重なることで，凍結融解現象の発生が
抑制されたためであると考えられる。ただし，斜面勾配が 20º 以上で，斜面向きが南～西，あるいは東～南
の場合には，積雪を考慮した場合，凍結融解強度指数 IFTが 0 m よりも大きな値を示すものの，積雪を考慮し
ない場合は，凍結融解強度指数 IFTが 0 m となっている。つまり，斜面向き，斜面勾配がこのような条件の裸
地斜面では，積雪を考慮した方が，凍結融解強度指数 IFT は大きな値を示す。これは，積雪がある場合には，
地表面温度 TG0 を強制的に 0ºC にするという仮定が影響している。これを詳しく説明すると以下のようにな
る。積雪があるために地表面温度 TG0が 0ºC となっている状態から，積雪が消失して再び地表面温度 TG0が変
動する状態になった場合を考える。このとき，地中伝導熱 G が負の値となり，地中から大気へ熱が移動する
とすれば，風化基岩温度が低下する。積雪がない場合には，氷点下となるような温度低下量ではないにして
も，積雪がある場合には，地表面温度 TG0 を 0ºC にする処理のために，温度が低下して氷点下になることが
あり得る。その結果，凍結融解が生じ，凍結融解強度指数 IFT は 0 m よりも大きな値を示すことになる。 
 次に，積雪がある場合において，標高と凍結融解強度指数の関係を検討する。図 4.136に，標高 1750 m お
よび 2250 m の条件において，河合の気象データを用いて解析した場合に得られる，凍結融解強度指数 IFTと
斜面勾配，斜面向きの関係を示す。標高 1750 m における結果（図 4.136a）を見ると，凍結融解強度指数 IFT
は 0 m よりも大きな値を示していることがわかる。ただし，凍結融解強度指数 IFTは最大でも 2 m 弱である。
一方，標高 2250 m における結果（図 4.136b）を見ると，凍結融解強度指数 IFTは全体的に 3 ~ 7 m 程度と，
標高 1750 m の場合よりも大きな値を示している。凍結融解強度指数 IFTが標高により異なる理由は以下のよ
うに説明される。標高 1750 m においては，凍結融解が発生する時期と積雪のある時期が重なって，凍結融解
がほとんど発生しなかったと考えられる。一方，標高 2250 m においては，凍結融解が発生する時期と積雪の











.0< IFT ≤ 2.0
.0< IFT ≤ 4.0
.0< IFT ≤ 6.0
.0< IFT ≤ 8.0
.0< IFT ≤ 10.0
10.0< IFT ≤ 12.0
IFT = 0.0
.0< IFT ≤ 14.0
Hodaka Sabo Observatory 
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続いて，凍結融解強度指数と積雪量の関係，および凍結融解強度指数と年平均気温の関係を検討する。図
4.137は，標高 1250 m，斜面勾配 60º，北向き斜面の条件において，各気象観測地の気象データを用いて解析
した場合に得られた凍結融解強度指数 IFT と，計算期間における積雪の積算値および年平均気温（2008 年）
との関係を示す。図 4.137a)は凍結融解強度指数 IFTと計算期間における積雪の積算値の関係である。積雪の
積算値は，計算期間において 1 時間ごとに観測された積雪深を足し合わせた値である。図 4.137b)は凍結融





 図 4.138は，岐阜県全域での凍結融解強度指数 IFTの分布状況を示す。図 4.138を見ると，岐阜県の南部で
は凍結融解強度指数 IFTが 0 m となる地点の多いことが分かる。岐阜県内の標高の分布を見ると（図 4.131），
岐阜県の南部では標高 500 m以下の地点が多く，凍結融解強度指数 IFTが 0 mとなる地点と概ね一致している。
従って，標高の低い岐阜県の南部では，凍結融解現象が活発でないと推察される。また，図 4.138 より，岐
阜県の南東部，南西部の一部と，北部の多くの地域で，凍結融解強度指数 IFTは 0 ~ 2 m の値を示している。
岐阜県内の標高の分布を見ると（図 4.131），これらの地域は，概ね標高が 500 m ~ 1000 m となる地域にあた
ることが分かる。従って，標高 500 m 以下では，凍結融解現象があまり活発でないものの，標高が 500 m ~ 1000 
m になれば，凍結融解現象がより活発になると考えられる。 
さらに標高が高くなる場合を考える。図 4.131より，標高が 1000 m 以上となる地域は岐阜県の北部に点在
しているが，これらの地域では凍結融解強度指数 IFTの値に 2 つの特徴が見られる。1 つ目は，地域によって
は，凍結融解強度指数 IFTの値が比較的小さいことである。その地域は，河合，白川，長滝の気象データが適
用される地域である（図 4.131）。2 つ目は，地域により，凍結融解強度指数 IFTの値が比較的大きいことであ
る。その地域は，神岡，高山の気象データが適用される地域である（図 4.131）。凍結融解強度指数 IFT の値
をこのように二分する大きな要因は，積雪量である。図 4.133 を見ると，河合，白川，長滝，神岡では積雪
量が多く，一方，高山では積雪量が少ないことが分かる。積雪の多い河合，白川，長滝の気象データが適用




いると考えられる。実際，神岡の気象データが適用される地域のうち，凍結融解強度指数 IFTが 6.0 ~ 8.0 m 大
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積膨張と間隙内の氷晶析出の 2 つが，基岩を破壊する主な要因として挙げられている 2)。さらに，例えばチ
ョークについては，氷晶析出による破壊が卓越して起こるなど 4)，間隙水の 9%体積膨張と間隙内の氷晶析出
のどちらが卓越して発生するかは地質により異なり，従って凍結融解による破壊メカニズムが地質に依存す
ることが実験的に明らかにされている 5)。その他，亀裂の破壊に関する理論的な研究もなされている 6)。 
基岩からの土砂生産量を求めようとする試みは Matsuoka3)や Fahey and Lefebure7)などによって行われてい
る。例えば Matsuoka3)は，基岩の破壊量を求めるにあたって重要度の高い 3 つのパラメータ，すなわち飽和
度，基岩の引張強度，凍結融解回数を用いて，基岩の破壊量を推定する経験式を提案している。しかしなが






































斜面である。石徹白川流域の裸地斜面は福井県東部に位置し，標高は約 1000 m，東経 136.74º，北緯 35.97º，
斜面の向きは東である。勾配は測定していないため不明であるが，45º ~ 60º 程度である。 






風化砂岩と風化頁岩については，裸地斜面の表面から深さ 1 m までを，スコップとつるはしを用いて掘り出
し，表出した人頭大～長径 60 cm の風化基岩塊を採取する方法をとった。その後，実験室で風化基岩塊をペ
グで割り，長径 20 cm 程度の球形に分解した。風化砂岩のサンプル数は 6 個，風化頁岩のサンプル数は 9 個
である。風化流紋岩は，風化花崗岩に比べると強度が高く，裸地斜面から風化基岩塊を取り出すのは困難で
あった。そこで，裸地斜面下部に転がっていた岩塊のうち，こぶし大～長径 20 cm 程度のもので，亀裂を多
く含むものを採取した。採取した風化基岩塊の整形は行わず，そのまま用いた。サンプル数は 12 個である。 
 
(2) 実験手順 
実験は JIS A1148 コンクリートの凍結融解試験法（気中凍結水中融解試験法）を参考として行った 9)。実験
は，1)初期間隙率 n0 を測定する，2)サンプルを水槽に入れ，飽和させる，3)凍結融解試験機内にサンプルを
置き，試験機内温度を−25˚C として 1.5 時間かけて凍結，その後，試験機内に水温 20˚C の水を充填し，1.5 時
間かけて水中で融解させる，4)凍結融解 1 回後の間隙率 n1を測定する，5)サンプルを 2 グループに分け，一
方は手順 2)~3)をさらに 4 回，他方は同手順をさらに 9 回実施する，6)凍結融解 5 回後および 10 回後の間隙
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すなわち，風化基岩サンプルと同時に，熱電対を中心部に差し込んだコンクリートの試験片(20 cm × 20 cm × 
40 cm)を置き，コンクリートの中心温度が氷点下および氷点上になっていることを確認した。コンクリート




凍結融解 i 回経験後の間隙の体積 Vpore,iは，凍結融解 i 回経験後の飽和質量 msat,iと凍結融解 i 回経験後の乾
燥質量 mdry,i，水の密度w から求めた；   widryisatipore mmV ,,,   





部分）の乾燥密度dryを求めておく。そして凍結融解 i 回経験後の風化基岩全体の体積 Viを，凍結融解 i 回経
験後の飽和質量 msat,i，凍結融解 i 回経験後の乾燥質量 mdry,i，風化基岩の実質部分の乾燥密度dryから   widryisatdryidryi mmmV  ,,,   
で求めることとした。式(5.2)の右辺第 1 項は風化基岩の実質部分の体積，右辺第 2 項は間隙の体積である。
風化基岩の実質部分の乾燥密度dry は，凍結融解実験を行う前に，水置換法により初期の風化基岩全体の体
積 V0を求めておき，  0,00, poredrydry VVm   
から求めた。表 5.1 に風化基岩の実質部分の乾燥密度dry を示す。表 5.1 には風化基岩全体の乾燥密度rock
も示す。rockは 
00, Vmdryrock   
から求めることができる。 
従って，実験前に各地質から選出した 1 つの風化基岩サンプルについて，初期の風化基岩全体の体積 V0を
求めておけば，実験中には凍結融解 i 回経験後の飽和質量 msat,iと，凍結融解 i 回経験後の乾燥質量 mdry,iの測
定を行うだけで，凍結融解 i 回経験後の間隙率 niを求めることができる；  
 dry  [g/cm3]  rock [g/cm3]
Weathered granite 2.83 1.62
Weathered granite porphyry 2.37 2.24
Weathered sandstone 2.72 1.86
Weathered shale 2.79 2.33






















図 5.1 凍結融解による風化基岩サンプルの破壊過程：F&T(i)は凍結融解を i 回 
経験した状態であるということを示す 
 




ぞれ± 0.12 g / cm3，± 0.01 であった。 
実験が進むにつれ，サンプルによっては土砂化が進み，初期の状態から体積が減少した。この場合は，凍
結融解後に分解した岩塊のうち，最も体積の大きいものを目視で選出し，これについて実験を続けた。また，
分解した全ての岩塊の長径が 2 cm 以下となったときには，完全に土砂化したとして実験を終了した。 
 
(4) 風化基岩の破壊の様子 



















































図 5.2 凍結融解 1回での間隙率の増加率 Irおよび  図 5.3 凍結融解 i 回後の土砂化率 diと間隙率 niとの 




される，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irで表す。再掲すると 
01 nnI r   
である。乾燥質量の変化は，式(5.6)の凍結融解 i 回後の土砂化率 di [ − ]で表す；   0,,0, dryidrydryi mmmd   
凍結融解 i 回後の土砂化率 di = 0 は，破壊は全く起こらなかったことを示し，di = 1 は完全に土砂化したこと
を示す。0 < di < 1 のときは，風化基岩の一部が土砂化していることを表し，diが大きいほど土砂化量が大き
いことを表す。 
図 5.2は，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irと初期間隙率 n0との関係，および凍結融解 1 回後の風
化基岩の土砂化率 d1と初期間隙率 n0との関係を示す。また図 5.3は，凍結融解 i 回後の土砂化率 diと凍結融
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崗斑岩，風化頁岩についてまとめて考察する。凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irについて見てみる。
図 5.2a)~c)より，風化花崗岩，風化花崗斑岩および風化頁岩のほとんどのサンプルについて，凍結融解 1 回
あたりの間隙率の増加率 Irは 1.0 ~ 1.3 の値を示していることが分かる。従って，風化花崗岩，風化花崗斑岩
および風化頁岩は，凍結融解により間隙率が増加する傾向にあることが分かる。これは，間隙の新たな発生








次に，風化花崗岩，風化花崗斑岩および風化頁岩の，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1について見てみる。図
5.2a)~c)より，多くのサンプルで凍結融解 1 回後の土砂化率 d1 は，0 より大きな値を示しており，凍結融解
1 回で風化基岩サンプルの一部が土砂化していることが分かる。また，初期間隙率 n0 が大きいほど，凍結融










次に，凍結融解 i 回後の風化基岩の土砂化率 diと，凍結融解 i 回後の風化基岩の間隙率 niとの関係を考察
する。図 5.3a)，図 5.3c)より，風化花崗岩及び風化頁岩は，凍結融解により土砂化が徐々に進行し，凍結融
解 i 回後の土砂化率 diが大きな値を示していることが分かる。また，間隙率が風化花崗岩では約 0.4，風化頁
岩では約 0.27 を超えると，diの値が 1.0 程度まで大きくなる傾向にあることが分かる。従って，間隙率がこ
の値を超えると，土砂化が急速に進行するものと考えられる。2.7で述べたように，風化花崗岩については，
凍結融解により間隙率は徐々に増加し，ある値に達すれば土砂化するという土砂化プロセスが考えられたが，
凍結融解 i 回後の土砂化率 di という指標からも，そのプロセスの妥当性が確認されたと言える。さらに，風
化頁岩についても，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irが 1.0 より大きな値を示すことから（図 5.2c），
風化花崗岩と同様の土砂化プロセスが，風化頁岩にも適用できると考えられる。 
図 5.3b)の風化花崗斑岩の結果を見ると，初期間隙率 n0が 0.15 のサンプルについては，凍結融解 1 回後，
10 回後の土砂化率 d1，d10がそれぞれ 0.78，1.0 と大きな値を示し，著しく破壊が進行していることが分かる
が，そのほかのサンプルではそれほど土砂化が発生していない。しかしながら，現地裸地斜面の風化花崗斑
岩は，風化の程度が著しく強度が低いこと，花崗岩と花崗斑岩は成因や構造がよく似ていること，図 5.2b)
より，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irが 1.0 より大きな値を示すことから，田上の風化花崗岩と同
様の土砂化プロセスが適用できるものと考えられる。実験結果から，サンプル数が少ないために断言できな 








図 5.4 膨潤現象により破壊した頁岩 
 
図 5.5 土砂化プロセスの概念図（風化花崗岩，風化花崗斑岩，風化頁岩） 
 
いものの，間隙率が約 0.1 になれば，土砂化が急速に進行すると予想される。 
以上より，風化花崗岩，風化花崗斑岩，風化頁岩の 3 つ風化基岩は，凍結融解による破壊の程度が著しく，
凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Irも 1.0 より大きな値を示し，かつ間隙率がある閾値に達すれば土砂
化するという点で共通している。従って，これら風化基岩については，田上の風化花崗岩について得られた
土砂化プロセスが適用できるものと思われる。その土砂化プロセスの概念図を示すと図 5.5 のようになる。
図 5.5 では，凍結融解を経験するごとに間隙率が徐々に増加し，間隙率が閾値に達すれば，凍結融解 i 回後
の風化基岩の土砂化率 diが 0 から一気に 1 へと変化して土砂化することを表している。実際には，間隙率が
閾値に達するまでの間にも土砂化が進行すると考えられるが，大まかな土砂化プロセスをモデル化するため
にこの点は無視している。土砂化のための間隙率の閾値は，風化花崗岩で約 0.4，風化花崗斑岩で約 0.1，風
化頁岩で約 0.27 である。 
b) 風化砂岩，風化流紋岩 
次に，図 5.1 で凍結融解による破壊の進行が緩やかな傾向にあった，風化砂岩および風化流紋岩について
考察する。これらの風化基岩サンプルについては，それぞれ 2，3 個のサンプルについて，凍結融解 1 回あた
りの間隙率の増加率 Irが 1.0 より大きな値となっているが，その他のサンプルについてはほぼ 1.0 であり，間
隙率は増加しない傾向が見られる（図 5.2d，図 5.2e）。また，凍結融解 1 回あたりの風化基岩の土砂化率 d1
も，最大で 0.1 と非常に小さな値となっている（図 5.3d，図 5.3e）。図 5.1 で，凍結融解による破壊はわず




凍結融解 i 回後の土砂化率 diと，凍結融解 i 回後の間隙率 niの関係を考察する。図 5.3d)，図 5.3e)では関
係が読み取りにくいので，凍結融解 i 回後の土砂化率 diの表示範囲を 0 ≤ di ≤ 1 から 0 ≤ di ≤ 0.15 に変えたもの



































158            第 5 章 間隙構造変化に基づく様々な風化基岩の土砂化モデル 
及び風化流紋岩については，破壊の様子，凍結融解 1 回あたりの間隙率の増加率 Ir，凍結融解 i 回後の土砂化
率 diのいずれも，風化花崗岩などとは異なる傾向を示すことが分かる。なお，図 5.6 を見ると，間隙率が大
きいほど，凍結融解 i 回後の土砂化率 diの増加量が大きい傾向にあることが分かる。よって，凍結融解 i 回後
の土砂化率 diの増加はわずかとはいえ，間隙率により diの値は変化するといえる。 
以上より，風化砂岩及び風化流紋岩は，凍結融解による破壊の程度がわずかで，風化花崗岩等とは土砂化
プロセスが異なるものと思われる。凍結融解回数が増えるにつれて凍結融解 i 回後の土砂化率 di は徐々に大
きくなっていることから，土砂化プロセスとしては，凍結融解を経験するごとに徐々に土砂化する，と考え
る方が妥当と思われる。図 5.7 は，これら 2 つの風化基岩についての土砂化プロセスの概念図である。実験
の結果から，凍結融解による間隙率の増加は無視できるほど小さかったため，間隙率は常に一定と考えてい
る。その代わりに，凍結融解 i 回後の土砂化率 di が徐々に大きくなっていて，土砂化が徐々に進行すること
を表している。 
次に，凍結融解 1 回あたりの土砂化深さ∆l1 [ m ]を求めることを考える。∆l1が分かれば，これを現地裸地
斜面において，凍結融解 1 回で土砂化する深さであると見なすことができ，有用である。さらに，図 5.7 の
ように，凍結融解によって徐々に土砂化が進行することを踏まえると，凍結融解 i 回経験後の風化基岩の土
砂化深さ∆li [ m ]は 
illi  1  
で表すことができると考えられる。ここに，i は凍結融解の回数[ − ]である。 
図 5.7より，凍結融解 i 回後の土砂化率 diは凍結融解回数に比例すると考えられる； 
idi    
ここに，は比例定数[ − ]である。仮定として，比例定数 は凍結融解 1 回後の風化基岩の土砂化率 d1に等
しく，一定値であると考える； 
1d  
さらに，図 5.6 より，凍結融解 i 回後の土砂化率 diと初期間隙率 n0とは正の相関関係にあると考えられるこ
とから，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1を初期間隙率 n0の関数として表すことを考える。線形回帰分析により，
d1と n0の関係は，風化砂岩について以下のようになる； 
0271.0149.0 01  nd   ( n0 ≥ 0.182 ) 
また風化流紋岩については 
 0039.00711.0 01  nd  ( n0 ≥ 0.055 ) 
となる。式(5.10)の適用されるのは，初期間隙率 n0が 0.182 以上，式(5.11)の適用されるのは初期間隙率 n0が
0.055 以上であり，n0がこれ以下の場合には，追加実験を行う必要がある。しかしながら，本実験では風化砂
岩の初期間隙率が 0.182 を，風化流紋岩の初期間隙率が 0.055 を下回ることは無かったため，式(5.10)，(5.11)
をそのまま適用する。凍結融解により間隙率は変わらないという仮定から（図 5.7），式(5.8)，(5.9)，(5.10)
より，凍結融解 i 回後の土砂化率 diは，風化砂岩について 
   ,2,1,00271.0149.0 01  iiniddi  
となり，風化流紋岩については式(5.7)，(5.8)，(5.11)より， 
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図 5.6 凍結融解 i 回後の土砂化率 diと凍結融解 i 回後の間隙率 niとの関係 
（0 ≤ di ≤ 0.15）：a)風化砂岩，b)風化流紋岩 
 
図 5.7 土砂化プロセスの概念図（風化砂岩，風化流紋岩） 
 
図 5.8 凍結融解 i 回後の土砂化率 diの推定値と実験値の比較：a)風化砂岩，b)風化流紋岩 
 




01  iiniddi  




01  iiniddi  
図 5.8 は凍結融解 i 回後の土砂化率 diの推定値と実験値の違いを表した図である。図 5.8a)は式(5.15)を用
いて得られた，風化砂岩についての，凍結融解 i 回後の土砂化率 diの推定値と実験値の違いを，図 5.8b)は式
(5.16)を用いて得られた，風化流紋岩についての diの推定値と実験値の違いを表す。図 5.8に示す点線は，凍
結融解 i 回後の土砂化率 diの推定値と実験値が一致する点を連ねてできるものである。図 5.8 を見ると，プ
ロットが点線の周辺に集まっていることが分かる。従って，凍結融解 i 回後の土砂化率 di の推定値と実験値
は概ね一致しており，凍結融解 i 回後の土砂化率 di を，式(5.15)，(5.16)から推定することができることを示
している。 
 続いて，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1 を，凍結融解 1 回あたりの土砂化深さ∆l1 に変換する。凍結融解 1
回あたりの土砂化深さ∆l1を知るためには，風化基岩サンプルの表面積 As [ m2 ]を知る必要がある。なぜなら，
風化基岩サンプルの表面積 Asと凍結融解 1 回あたりの土砂化深さ∆l1の積が，凍結融解 1 回あたりに風化基岩
Porosity ni
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サンプルの表面から剥離した土砂の体積となるからである； 
101 VVlAs   
しかし，風化基岩サンプルの表面は凹凸があるため，風化基岩サンプルの表面積 Asを求めることは困難であ
る。そこで，仮想的に風化基岩サンプルは球体と考える。この場合，凍結融解 1 回あたりの土砂化深さ∆l1は，
凍結融解 1 回後の風化基岩サンプル全体の体積 V1と 
 3101 3
4 llV    
で関係づけることができる。ここに，l0 は風化基岩サンプルを球体と仮定した場合における，球の半径の初
期値[ m ]であり， 
  3100 4





001 4 llVV    
となる。式(5.20)は，凍結融解 1 回経験後の風化基岩サンプル全体の体積 V1 が，初期の風化基岩サンプル全
体の体積 V0と，サンプルの表面積 4π l02と凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1の積( 4π l02∆l1 )の差として計
算されることを示す。式(5.20)より，凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1が以下のように表される； 
  20101 4 lVVl   
式(5.21)中にある l0 は，初期の風化基岩サンプル全体の体積 V0 が分かっていれば，式(5.19)から求められる。
従って，式(5.21)は初期の風化基岩サンプル全体の体積 V0 と，凍結融解 1 回経験後の風化基岩サンプル全体
の体積 V1 から計算することができる。これら 2 つは実験により求められるので，式(5.21)から計算される，
凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1は実験値と見なしうる。さらに凍結融解 i 回経験後の土砂化深さ∆liの実
験値は，式(5.7)，(5.21)から 
    ilVVilli  20101 4  
で求めることができる。 
 最後に，凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1を，式(5.15)あるいは式(5.16)で凍結融解回数 i =1 とおいて得
られる，凍結融解 1 回後の土砂化率 d1の推定式を用いて表現することを考える。まず，式(5.6)，(5.20)から，
d1を凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1で表現する；      0,1200,100,1,0,1 4 dryrockdryrockdrydrydry mllmVVmmmd    
式(5.23)を凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1について整理し，式(5.8)，(5.14)を用いれば，∆l1の推定式を得
る； 
   rockdry lml  200,1 42   
さらに，式(5.24)を用いれば，凍結融解 i 回経験後の土砂化深さ∆liを 
    ilmill rockdryi   200,1 42  
から推定することができる。 
図 5.9 は凍結融解 i 回経験後の土砂化深さ∆liと凍結融解回数の関係を表す。図 5.9a)は風化砂岩について
の関係で，図 5.9b)は風化流紋岩についての関係である。また，図 5.9に黒線で示すのは式(5.21)，(5.22)から
計算される凍結融解 i 回経験後の土砂化深さ∆li の実験値であり，赤線で示すのは式(5.24)，(5.25)から計算さ
れる∆liの推定値である。 
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図 5.9 凍結融解 i 回経験後の土砂化深さ∆liと凍結融解回数の関係（色の異なる同形のシンボルは 
同じサンプルを表す）：a)風化砂岩，b)風化流紋岩 
 
ことが分かる。一般に砂の粒径は 0.075 ~ 20 mm であるから，凍結融解 1 回による土砂化深さは，砂の粒径程
度であると言える。また図 5.9a)より，凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1の推定値は 0.06 ~ 0.2 mm である
ことが分かる。これらの結果から，実験値と推定値は概ね同じ範囲内にあることが分かる。さらに，凍結融
解 10 回経験後の土砂化深さ∆l10の実験値，推定値はそれぞれ 0.2 ~ 1.2 mm，0.5 ~ 2.0 mm であることから，実
験値と推定値は概ね一致していることが分かる。以上より，凍結融解を経験するごとに土砂は生産され，生
産される土砂の深さは，最大でも砂の粒径程度であると考えられる。 
 次に，風化流紋岩について検討する。図 5.9b)を見ると，凍結融解 1 回経験後の土砂化深さ∆l1の実験値は
0.01 ~ 0.22 mm であることが分かる。土砂化深さが 0.25 mm 以下であることから，凍結融解を経験するごとに
発生する土砂の深さは，細砂やシルトの粒径程度であると考えられる。また，図 5.9b)より，凍結融解 1 回
経験後の土砂化深さ∆l1の推定値は 0.01 ~ 0.05 mm である。さらに，凍結融解 10 回経験後の土砂化深さ∆l10の
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図 5.10 凍結融解による風化基岩の土砂化モデルの概念図（風化花崗岩，風化花崗斑岩，風化頁岩） 
 
1) 風化基岩温度の深度分布解析により，凍結融解回数の深度分布を求める（図 5.10）。 
2) 土砂化するのに必要な凍結融解回数 repcを超える凍結融解回数を経験した風化基岩層を土砂化深さと
する。 
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 1) 凍結融解 1 回を経験すると，風化基岩面から砂の粒径程度の深さまでが土砂化する。 
 2) 裸地斜面から生産土砂が流出して新たな風化基岩面が露出する 

















 次に，生産された土砂の質的特性として粒度分布とウォッシュロード成分の存在割合の 2 つを取り上げ，
地質ごとの特徴を整理する。ウォッシュロードは研究者により定義が異なるが，本研究では江頭ら 13)の定義







過率 60%の粒径 D60と通過率 10%の粒径 D10との比 
1060 DDUc   
は均等係数[ − ]と呼ばれるが，この値は 13 と大きな値を示している。また，ウォッシュロード成分が粒径
















岩について実施した顕微鏡観察により得られた写真から，これら造岩鉱物の存在割合を検討する（図 2.44，  
(5.26) 
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図 5.12 田上山地の裸地斜面で得られたまさ土の粒度分布 
 
 




ため，大きな問題はないと思われる。図 2.44，図 2.45，図 5.14 の顕微鏡写真において，ウォッシュロード
成分が含まれると考えられるのは，図中に長石（Feldspar）として示している箇所である。長石が顕微鏡写真
の中で占める割合は，画像解析より，それぞれ約 30%，約 40%，約 20%である。長石として示している箇所
から一部は砂として生産されると思われることを踏まえると，これは，図 5.12の粒度分布から分かるウォッ 
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図 5.14 深度 10-20 cm の風化花崗岩の顕微鏡写真 
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図 5.16 大黒谷ダム上流の裸地斜面および凍結融解実験で得られた風化頁岩由来の土砂の粒度分布 
 
 





度分布である。図 5.16を見ると，小さな粒径の存在割合は小さく，1 mm 以上のものの存在割合が高いこと
が分かる。頁岩から生産される土砂の多くは薄片状で，長径が数ミリ程度である。これを反映してか，均等
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図 5.18 大黒谷ダム上流の裸地斜面および凍結融解実験で得られた風化砂岩由来の土砂の粒度分布 
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は 0.43 と非常に大きな値を示した。さらに，風化花崗岩が破壊した後の土砂の間隙率は 0.37 と，土砂化直前
の値よりもわずかに小さくなることが分かった。風化花崗岩および土砂の間隙径分布の深度分布を調べた結
果，風化花崗岩と土砂とでは間隙径分布が大きく異なることが分かった。具体的には，風化花崗岩について
は間隙径が 0.01 ~ 0.1 mm の間隙の存在割合が高いが，土砂については間隙径が 0.01 mm 以下の間隙の存在割
合が高いことが分かった。 
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